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Kapitel 1
Einleitung
In der Nacht zum 1. November 2009 wurde das “Amt fu¨r Wetterbeeinflussung” in China
aktiv. Wochenlang hatte es in Chinas Hauptstadt nicht mehr geregnet. Nun waren also
endlich dunkle Wolken u¨ber Peking aufgezogen, nur ließen diese nicht die erhoffte Menge
an Niederschlag fallen. Das rief Chinas “Wettermacher” auf den Plan. Sie veranlassten,
dass tonnenweise Chemikalien (z.B. Silberiodid) in die Wolken geschossen wurden, um diese
abregnen zu lassen. Allerdings hatten sie ihre Rechnung ohne die von Norden einfließende
trockene Kaltluft gemacht. Der einsetzende Niederschlag fiel in die in unteren Schichten
eingeflossene Kaltluft, verdunstete teilweise und fu¨hrte so zu einer weiteren Abku¨hlung der
ohnehin schon kalten Luft. Der erhoffte Niederschlag du¨rfte mit elf Litern pro Quadratme-
ter durchaus zur Zufriedenheit des “Wettera¨nderungsamtes” ausgefallen sein. Das Problem:
Statt zu regnen begann es plo¨tzlich heftig zu schneien! Das vo¨llig unerwartete Schneechaos
verursachte neben Sto¨rungen in der Stromversorgung erhebliche Verkehrsprobleme mit zahl-
reichen Unfa¨llen auf Pekings ohnehin verstopften Straßen und war verantwortlich fu¨r den
Ausfall von rund 200 Flu¨gen am internationalen Flughafen. Unabha¨ngig davon, ob das
dichte Schneetreiben tatsa¨chlich von Chinas “Wettermachern” ausgelo¨st wurde - dies darf
erheblich angezweifelt werden - oder Chinas Propagandamaschine nur Aufsehen in der Welt
erregen wollte und es auch ohne Nachhelfen geschneit ha¨tte, kann man abscha¨tzen, welch
große Scha¨den unerwartet einsetzender Schneefall hervorrufen kann. Dass derartige Ereig-
nisse oft unerwartet eintreten, hat seinen Grund nicht zuletzt darin, dass Schneefall und
dessen Eigenschaften lange nicht so gut verstanden sind wie Regen. Betrachtet man die
extremen Unsicherheiten in der Prognose von gefrorenen Hydrometeoren in der numerischen
Wettervorhersage und in Klimamodellen (Stephens et al., 2002), muss es ein wichtiges Ziel
der Meteorologie sein, serio¨se Messungen und Vorhersagen von Schneefall und allgemein des
Eiswassergehaltes von Wolken machen zu ko¨nnen. Die Evaluation neu entwickelter Modell-
Parametrisierungen der Mikrophysik von Eis (Seifert and Beheng, 2006) kann nur durch
gemessene Datensa¨tze von Eiswolken und gefrorenem Niederschlag erreicht werden (Kneifel
et al., 2010).
Niederschlag in der Eisphase leistet einen großen Beitrag zum globalen Gesamtniederschlag.
Aber gerade in mittleren und hohen Breiten, wo die gefrorene Phase einen Hauptteil des Nie-
derschlages ausmacht (Ellis et al., 2009) oder der Niederschlag zumindest u¨ber die Eisphase
entsteht, ist dieser Teil des hydrologischen Zyklus auch aufgrund der daraus entstehenden
wirtschaftlichen Scha¨den und Gefahren im Alltag besonders wichtig.
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Die Klassifizierung von Schnee (Nakaya, 1954; Liu, 2008) und die Bestimmung von Gro¨ßen-
und Formparametern, sowie dessen Fallgeschwindigkeit ist schon seit mehr als 50 Jahren Teil
der Forschung. Marshall and Palmer (1948) regten an fu¨r Gro¨ßenverteilungen von Regen
eine exponentielle Parametrisierung anzunehmen. Gunn and Marshall (1958) und Ohtake
(1969) verwendeten diese Parametrisierung auch fu¨r Schnee. Sie sammelten Schneeflocken
auf gebu¨rsteter Angora-Wolle (Gunn and Marshall, 1958) bzw. mit Silikon bearbeiteter
Seidenwolle (Ohtake, 1969), schmolzen die Flocken ein und erstellten Gro¨ßenverteilungen
anhand der geschmolzenen Teilchendurchmesser. Sekhon and Srivastava (1970) untersuch-
ten ebenfalls die Anpassung eines exponentiellen Fits an Schnee-Gro¨ßenverteilungen und
bescha¨ftigten sich vor allem mit den Auswirkungen des Abschneidens einer Verteilung bei
gro¨ßeren Durchmessern. Ulbrich (1983) wich erstmals von einer exponentiellen Parame-
trisierung fu¨r Gro¨ßenverteilungen von Niederschlag ab. Er betonte, dass gerade auch die
Abweichungen von der exponentiellen Gro¨ßenverteilung großen Einfluss auf andere Nieder-
schlagsparameter ha¨tten. Als Folge dessen forderte er Gro¨ßenverteilungen von Regen mit
Hilfe einer dreiparametrigen Gamma-Verteilung zu beschreiben. Spa¨ter wurde diese Gamma-
Verteilung auch auf Verteilungen von gefrorenen Hydrometeoren angewandt (z.B. Brandes
et al., 2007). Langleben (1954) bestimmte erstmals die vertikale Fallgeschwindigkeit von
Schneeaggregaten mit Hilfe einer Kamera. Anhand der wa¨hrend der Belichtungszeit der
Kamera zuru¨ckgelegten Distanz konnten individuelle Geschwindigkeiten der Partikel gemes-
sen werden. Locatelli and Hobbs (1974) bestimmten einen Zusammenhang zwischen der
Masse der Partikel und deren Fallgeschwindigkeit mit Hilfe von zwei vertikal versetzten
Lichtba¨ndern. Anhand des Zeitintervalls zwischen den Intensita¨tsa¨nderungen der beiden
Lichtba¨nder und deren vertikalen Abstandes berechneten sie die Fallgeschwindigkeit der
Teilchen. Mittlerweile basieren viele Messgera¨te zur Bestimmung der Gro¨ße und Form der
Partikel auf der Abschattung von Lichtstrahlen (Hauser et al., 1984). Scho¨nhuber et al.
(1994) stellten ein optisches Distrometer zur Bestimmung von Gro¨ßen- und Formparame-
tern, sowie der Fallgeschwindigkeit von Hydrometeoren auf Basis von Video-Kameras vor.
Das Ziel dieser Arbeit ist es, Zusammenha¨nge wichtiger Parameter zur besseren Parame-
trisierung der Eisphase von Niederschlag in Klimamodellen, in der numerischen Wettervor-
hersage und in Radarsimulationsrechnungen zu finden. Zu den untersuchten Gro¨ßen za¨hlen
neben Formparametern von Schnee vor allem Gro¨ßenparameter, welche aus Anpassungen an
Gro¨ßenverteilungen erhalten werden. Des Weiteren werden Zusammenha¨nge dieser Parame-
ter mit der Schneefallrate und der Temperatur, sowie der vertikal integrierten Reflektivita¨t
untersucht.
Kapitel 2 verschafft hierbei einen U¨berblick u¨ber das Projekt TOSCA, welchem diese Di-
plomarbeit entstammt. Nach einer kurzen Einfu¨hrung in die Intention dieses Projektes wird
auf den Messort Schneefernerhaus auf der Zugspitze mitsamt seiner Geschichte und der kli-
matologischen Voraussetzungen eingegangen. Außerdem liegt der Fokus dieses Kapitels auf
der Funktionsweise aber auch auf den Tu¨cken des wichtigsten Gera¨tes dieser Arbeit, dem
2D-Video-Distrometer. Auch auf zwei weitere im Projekt TOSCA eingesetzte Gera¨te wird
kurz eingegangen.
Kapitel 3 befasst sich mit den beno¨tigten theoretischen Grundlagen. Zuna¨chst werden
das Prinzip der Partikel-Gro¨ßenverteilungen und zwei verschiedene Mo¨glichkeiten fu¨r de-
ren Beschreibung erla¨utert, die Gamma-Verteilung und die exponentielle Verteilung. In
Abschnitt 3.2 wird eine ganze Reihe von verwendeten Parametern eingefu¨hrt. Der Schwer-
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punkt liegt hier auf ihrer Definition sowie der weiteren Verwendung.
Im ersten Teil von Kapitel 4 stehen die verfu¨gbaren und die ausgewa¨hlten Daten im Mittel-
punkt. Besonderer Fokus liegt hierbei auf der Beschreibung der meteorologischen Bedingun-
gen von vier ausgewa¨hlten Tagen. Die Ergebnisse dieser Arbeit werden im zweiten Teil von
Kapitel 4 analysiert und diskutiert. Nach einer kurzen Analyse des Steigungsparameters der
verschiedenen Beschreibungsmo¨glichkeiten von Gro¨ßenverteilungen und Betrachtungen zur
Sensitivita¨t der Schneefallrate fu¨r Vera¨nderungen bestimmter Gro¨ßen wird der Einfluss der
Wolkendicke auf die Eigenschaften von Schnee untersucht. In Kapitel 4.2.4 folgt der eigentli-
che Hauptteil dieser Arbeit, die Analyse von Korrelationen ausgewa¨hlter Parameter. Neben
Zusammenha¨ngen von Gro¨ßen- und Formfaktoren von Schnee werden vor allem auch deren
Relationen mit der Schneefallrate, der Temperatur und der vertikal integrierten Reflektivita¨t
u¨berpru¨ft.
Kapitel 5 befasst sich schließlich mit mo¨glichen Parametrisierungen der exponentiellen Gro¨ßen-
verteilung in Abha¨ngigkeit von verschiedenen Schneefallraten und Temperaturen.
Abschließend werden in Kapitel 6 eine Zusammenfassung der gefundenen Ergebnisse und ein
Ausblick gegeben.
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Kapitel 2
Das Projekt TOSCA
Das Projekt TOSCA - Towards an Optimal estimation based Snowfall Characterization
Algorithm - ist eine Kooperation des Meteorologischen Institutes der Universita¨t Bonn,
des Institutes fu¨r Geophysik und Meteorologie der Universita¨t zu Ko¨ln, des Max-Planck-
Institutes fu¨r Meteorologie in Hamburg und des Institutes fu¨r Physik der Atmospha¨re am
Deutschen Zentrum fu¨r Luft- und Raumfahrt in Oberpfaffenhofen.
Um der Lo¨sung der Probleme bezu¨glich des Versta¨ndnisses der Eisphase von Niederschlag
na¨her zu kommen, wurde eine einzigartige Kombination von passiven Radiometern, aktiver
Radartechnologie und in-situ-Messgera¨ten zur Ableitung mikrophysikalischer Eigenschaften
von Schnee am Schneefernerhaus auf der Zugspitze installiert.
Fu¨r die flu¨ssige Phase des Niederschlages gibt es etliche fortgeschrittene Algorithmen (z.B.
Uijlenhoet and Stricker, 1999), wohingegen Algorithmen zur Ableitung von Eigenschaften
von Schneefall sehr viel weniger weit entwickelt sind und große Unsicherheiten beinhalten.
Das Hauptproblem fu¨r die Ableitung von Parametern fu¨r Schneefall ist die hohe ra¨umliche
und zeitliche Variabilita¨t von Schneekristallen (Abb. 2.1), deren Wechselwirkung mit atmo-
spha¨rischer Strahlung sehr komplex und schwierig zu beschreiben ist. Mehr zu aufgestellten
Instrumenten ist in den Kapiteln 2.2, 2.3 und 4.1 zu finden.
Abbildung 2.1: Klassifikations-Schema fu¨r Schneeflocken nach Nakaya (1954).
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2.1 Messort Schneefernerhaus/Zugspitze
Abbildung 2.2: Geographische Lage der Zugspitze in den Nordalpen (Quelle:
http://lehrer.schule.at/Ecole/Wirtschaftsgeographie/JahrgangInhalte/2Jahrgang/Karten/A-Karte.jpg).
2.1.1 Das Schneefernerhaus
Die Umweltforschungsstation Schneefernerhaus (UFS) liegt in exponierter Lage am Su¨dhang
der Zugspitze (Abb. 2.3) auf 2650 m u¨. NN in 10◦ 58,9’ o¨stlicher La¨nge und 47◦ 25,0’ no¨rd-
licher Breite (Abb. 2.2). Sie wurde von 1993 bis 1997 durch Investitionen des Freistaates
Bayern von einem Hotel zu einer modernen Forschungsplattform umgebaut und 1998 ero¨ff-
net. Die UFS bietet ein umfangreiches Angebot an Labor-, Messterassen- und Bu¨rofla¨chen.
Abbildung 2.3: Aufbau und Einrichtungen der Umweltforschungsstation Schneefernerhaus (Quelle:
http://schneefernerhaus.de/ufs.htm).
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2.1.2 Klimatologische Voraussetzungen
Die Zugspitze liegt im gema¨ßigten Klima im Bereich der Westwindzone. Als einer der ersten
hohen Gipfel der Nordalpen und als ho¨chster Gipfel Deutschlands und des Wettersteingebir-
ges ist die Zugspitze ha¨ufig Nordstau-Lagen ausgesetzt. Diese fu¨hren regelma¨ßig zu intensi-
ven, ergiebigen Niederschla¨gen, welche u¨ber das ganze Jahr relativ gleichma¨ßig verteilt sind.
Die Niederschlags-Minima treten im September und Oktober auf (Abb. 2.4). Der durch-
schnittliche Jahresniederschlag im Referenzzeitraum von 1961 bis 1990 auf der Zugspitze
betrug 2003,1 mm, wohingegen der Wert im gleichen Zeitraum im 515 m u¨. NN gelegenen
Mu¨nchen nur 974,4 mm betrug. Die mittlere Niederschlagsmenge auf der Zugspitze ist also
mehr als doppelt so hoch als im weniger als 100 km entfernten Mu¨nchen. An ca. 60 Tagen
pro Jahr hingegen - na¨mlich bei ausgepra¨gten Su¨dstro¨mungen - findet man auf der Zugspitze
aufgrund einer sogenannten Fo¨hn-Wetterlage das genaue Gegenteil: sehr trockene und fu¨r
die Ho¨henlage warme Luftmassen. Die durchschnittliche Jahrestemperatur im Referenzzeit-
raum (1961-1990) lag bei -4,8◦ C. Die tiefste je auf der Zugspitze gemessene Temperatur
betrug -34,6◦ C, die ho¨chste gemessene Temperatur 17,9◦ C (Quelle: DWD).
Abbildung 2.4: Klimadiagramm der Zugspitze; Monatsmittelwerte im Referenzzeitraum von 1961 - 1990
(Quelle: DWD).
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2.2 Das 2D-Video-Distrometer
2.2.1 Das Arbeitsprinzip
Abbildung 2.5: Schematische Darstellung des Aufbaus des 2D-Video-Distrometers (2-D Video-Distrometer
User’s Manual, 2002).
Das 2D-Video-Distrometer (2DVD; Abb. 2.7) wurde entwickelt von Joanneum Research am
Institute for Applied System Technology in Graz, O¨sterreich. Es besteht aus drei Einheiten
(Abb. 2.5). Die Erste ist die sogenannte Sensor Unit (SU). Sie beinhaltet zwei Lichtquellen
und zwei Zeilenkameras (Line-Scan-Kameras). Die zweite Einheit, die Outdoor Electronics
Unit (OEU), beinhaltet einen Computer, der die beiden Kameras kontrolliert und Bilder der
beobachteten Partikel aufzeichnet. Die dritte Einheit, das sogenannte Indoor User Terminal
(IUT), ist ein weiterer PC, welcher die gesamten Daten kopiert und die gemessenen Hydro-
meteore rekonstruiert.
Abbildung 2.6: Messprinzip und -bereich des 2DVD (Kruger and Krajewski, 2002).
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Das Messprinzip des 2DVD beruht auf zwei zwischen 6 mm und 7 mm vertikal und um 90◦
horizontal versetzten Zeilenkameras, welche direkt auf die O¨ffnungen zweier Beleuchtungs-
einheiten gerichtet sind (Abb. 2.6). Diese beiden synchronisierten Zeilenkameras besitzen
700 Photodetektoren mit einer Frequenz von 34,1 kHz. Aufgezeichnet werden alle Partikel,
die in den 10 cm x 10 cm großen Bereich fallen, der sich aus der Schnittfla¨che der beiden
Lichtba¨nder ergibt. Fa¨llt ein Hydrometeor nur in den Lichtstrahl einer Kamera, wird er
nicht erfasst.
Die horizontale Auflo¨sung des Gera¨tes betra¨gt ca. 0,15 mm, die vertikale Auflo¨sung liegt, je
nach Fallgeschwindigkeit der Partikel, zwischen 0,1 mm und 0,2 mm fu¨r Regen und bis zu
0,03 mm fu¨r Schnee. Abscha¨tzungen zum relativen Standard-Fehler fu¨r Ho¨hen- und Brei-
tenbestimmung der Partikel liegen bei 14 % fu¨r einen mittleren Durchmesser von 0,5 mm
und 1,5 % fu¨r einen mittleren Durchmesser von 10 mm (Brandes et al., 2007).
Abbildung 2.7: Foto des 2DVD am Messort Schneefernerhaus. Das große Geha¨use ist die Sensor Unit,
im kleineren Geha¨use befindet sich die Outdoor Electronics Unit. Links daneben sind ein Ultraschall-
Anemometer und das Parsivel-Distrometer zu sehen (Privatfoto von Martin Hagen).
2.2.2 Das Matching-Problem
Damit ein Hydrometeor tatsa¨chlich abgespeichert wird, muss er von beiden Kameras ein-
deutig zugewiesen werden ko¨nnen. Diesen Vorgang des Vergleichs der Bilder der beiden
Kameras nennt man Matching. Einen Hydrometeor aus zwei verschiedenen Blickwinkeln
zuzuordnen ist fu¨r Regentropfen eindeutig, da diese eine regelma¨ßige Form besitzen. Schnee-
flocken hingegen - und hier vor allem komplexe Aggregate - sehen in beiden Kameras oft
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vo¨llig unterschiedlich aus (Abb. 2.8). Einziges zuverla¨ssiges Matching-Kriterium ist hier die
Ho¨he des Partikels, die aufgrund des geringen Abstandes der beiden Kameras anna¨hernd
gleich sein sollte.
Abbildung 2.8: Beispiele von Distrometer-Bildern von vier verschiedenen Hydrometeoren; Vorder- (rot) und
Seitenansicht (blau) ist abgebildet (Beachte andere Skalierung links unten).
Aufgrund dieser Unsicherheiten kommt es jedoch nicht selten zu Mis-Matching. So wer-
den oftmals fa¨lschlicherweise Bilder aus den beiden Kameras zusammengefu¨hrt, welche sehr
a¨hnlich sind, jedoch nicht vom selben Partikel stammen. La¨sst man dies unberu¨cksich-
tigt, ko¨nnen sich große Fehler ergeben. Die Daten sollten deshalb nicht ohne bestimmte
Auswahlkriterien verwendet werden. Ein Ausschluss-Kriterium ist eine falsch berechnete
Fallgeschwindigkeit. In dieser Arbeit werden alle Teilchen aussortiert, deren Fallgeschwin-
digkeit nicht im Bereich zwischen 0,2 m
s
und 4,0 m
s
liegt. Aufgrund falschen Matchings
werden Fallgeschwindigkeiten von bis zu 100 m
s
registriert, was natu¨rlich jeglicher Grundlage
entbehrt und die Ergebnisse erheblich verfa¨lschen wu¨rde. Ein weiteres Kennzeichen falschen
Matchings ist eine unrealistische Form. Ist das Verha¨ltnis aus maximaler Breite und Ho¨he
des Teilchens nicht zwischen 0,1 und 10 oder der Quotient aus kleinerer und gro¨ßerer Breite
aus den beiden Kamerabildern kleiner als 0,1, so gilt das Teilchen ebenfalls als falsch zuge-
ordnet und wird aussortiert. Diese beiden Kriterien bedeuten, dass sich zum Einen Ho¨he
und Breite und zum Anderen kleinere Breite und gro¨ßerer Breite nicht um mehr als einen
Faktor 10 unterscheiden du¨rfen (Barthazy and Schefold, 2006; Hanesch, 1999).
2.2.3 Gro¨ßen- und Formparameter
Aufgezeichnete Informationen zu jedem einzelnen Hydrometeor sind Konturbilder aus den
beiden Blickwinkeln (Abb. 2.8), die maximale Breite und Ho¨he, eine Abscha¨tzung der Ab-
plattung (nur fu¨r Regentropfen sinnvoll), das Volumen, der volumen-a¨quivalente Durchmes-
ser und die Fallgeschwindigkeit.
Die detaillierten Methoden zur Bestimmung der einzelnen Parameter werden in Kapitel 3.2
erla¨utert. Eine ausfu¨hrliche Beschreibung der Technik, der Kalibration und der Berech-
nungsverfahren findet man bei Kruger and Krajewski (2002).
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2.3 Weitere Messgera¨te
2.3.1 Parsivel
Abbildung 2.9: Foto des Parsivel am Messort Schneefernerhaus (Privatfoto von Martin Hagen).
Parsivel (PArticle SIze VELocity, Abb. 2.9, Tab 2.1) ist ein von der Firma OTT konzipier-
tes Distrometer, welches Niederschlagspartikel jeglicher Art optisch misst. Es basiert auf
einem Lasersensor, der ein Lichtband erzeugt.
Abbildung 2.10: Funktionsschema des Parsivel (Quelle: http://eko.co.jp/eko/a-end/images/a0910 Parsivel-
M300/M300-principle.jpg).
Regen kann in einem Gro¨ßenbereich von 0,2 mm bis 5 mm gemessen werden, Schnee- oder
Eispartikel in einem Bereich von 0,2 mm bis 25 mm. Hierbei ko¨nnen Fallgeschwindigkeiten
von 0,2 m
s
bis 20 m
s
registriert werden. Die beobachteten Partikel werden in 32 Gro¨ßen- und
Geschwindigkeitsklassen eingeteilt. Die Gro¨ße der Teilchen wird anhand der vom Empfa¨nger
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gemessenen Spannung festgestellt. Je gro¨ßer ein Partikel ist, desto geringer ist die empfan-
gene Spannung, da bei gro¨ßeren Partikeln ein umfassenderer Teil des Lasers abgeschattet
ist (Abb. 2.10). Die Fallgeschwindigkeit wird anhand der Signaldauer und der Gro¨ße des
Partikels berechnet. Das Teilchen wird hierfu¨r als Kugel approximiert. Dies ist fu¨r Regen
eine gute Na¨herung, fu¨r Schnee allerdings sehr problematisch. Deshalb liefert das Parsivel
fu¨r Schnee schlechtere Ergebnisse wie beispielsweise das 2DVD und wurde in der weiteren
Arbeit kaum verwendet. Aus den gemessenen Gro¨ßen und Fallgeschwindigkeiten ko¨nnen
Gro¨ßenspektren sowie Parameter wie Niederschlagsintensita¨t oder Radarreflektivita¨t abge-
leitet werden (OTT, 2007).
Tabelle 2.1: Technische Daten des Parsivel (Lo¨ﬄer-Mang and Joss, 2001).
optical sensor laser diode
wave length 650 nm
output power 3 mW
laser class 2
beamsize (width x length) 30 mm x 180 mm
beamhight 1 mm
measuring area 54 cm2
metering capacity
particle size liquid precipitation 0.2 ... 5 mm
particle size solid precipitation 0.2 ... 25 mm
particle fall velocity 0.2 ... 20 m
s
2.3.2 Wolkenradar
Abbildung 2.11: Foto des Wolkenradars am Messort Schneefernerhaus (Privatfoto von Lutz Hirsch).
Das betriebene MIRA36 Wolkenradar (Abb. 2.11, Tab. 2.2) ist ein dopplerfa¨higes und po-
larimetrisches Ka-Band Radar. Es arbeitet bei einer Frequenz von 35,5 GHz und einer
Wellenla¨nge von 8,6 mm (Go¨rsdorf et al., 2007). Mithilfe dieses Wolkenradars ko¨nnen Verti-
kalprofile der Reflektivita¨t, der Dopplergeschwindigkeit und ihrer spektralen Breite und des
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linearen Depolarisationsverha¨ltnisses (LDR) gemessen werden. Die Dopplergeschwindigkeit
ist die Vertikalgeschwindigkeit der Teilchen u¨berlagert mit der Vertikalbewegung der Luft.
Das LDR trifft eine Aussage u¨ber die Komplexita¨t bzw. die Regelma¨ßigkeit der Hydrome-
teore. Je gro¨ßer die Drehung der Polarisation, also das LDR, ist, desto komplexer sind die
Partikel.
Tabelle 2.2: Technische Daten des Ka-Band Radars MIRA36; Standardeinstellungen sind fett gedruckt
(Go¨rsdorf et al., 2007).
MIRA36
Frequenz 35.5 GHz
Spitzenleistung 30 kW
Sendertyp Magnetron
Rauschzahl d. Empf. 3.4 dB
Antennentyp Cassegrain mit Polarisationsfilter
Antennendurchmesser 1 m
Antennengewinn 49 dB
Strahlbreite 0.55◦
Polarisationstrennung -35 dBi
Pulsla¨nge 100, 200 und 400 ns
Vertikale Auflo¨sung 15, 30 und 60 m
Pulswiederholfrequenz 2.5, 5, 7.5, 10 kHz
FFT-La¨nge 128, 256, 512 und 1024
Min. Messho¨he 150 m (240 m)
Max. Messho¨he 15 km (12 km)
Mittelungszeit 0.05 - 60 s (10 s)
Empfindlichkeit in 5 km (0.1 s) -40.3 dBz
12
Kapitel 3
Theorie
3.1 Gro¨ßenverteilungen und deren Beschreibung
Gro¨ßenverteilungen stellen Parametrisierungen von gemessenen Teilchenspektren dar. Hier-
bei werden fu¨r ein bestimmtes Zeitintervall (in dieser Arbeit 10 Minuten) oder eine be-
stimmte Teilchenanzahl (z.B. 1000) die einzelnen Partikel in Durchmesserintervalle eingeteilt.
Die Breite eines Durchmesserintervalls betra¨gt 0,25 mm. Fu¨r jede dieser Durchmesserklas-
sen wird anschließend die Anzahlkonzentration berechnet. Diese kann pro Einheitsfla¨che
(Gl. 3.1) oder Einheitsvolumen (Gl. 3.2) bestimmt werden.
NA(D) =
NT (D)
AtdD
[mm−1m−2s−1] (3.1)
NV (D) =
NT (D)
Av(D)tdD
[mm−1m−3] (3.2)
In diesen beiden Gleichungen entspricht NT (D) der Anzahl der Partikel im jeweiligen In-
tervall, A der Messfla¨che in m2, t dem Zeitintervall der Messung in s, v der vertikalen
Fallgeschwindigkeit in m
s
und dD der Intervallbreite in mm. NA wird ha¨ufig zur Berechnung
der Niederschlagsrate verwendet, NV zur Berechnung der Reflektivita¨t. Im Folgenden wird
nur die Anzahlkonzentration pro Einheitsvolumen (Gl. 3.2) betrachtet.
Aus den einzelnen Gro¨ßenverteilungen ko¨nnen verschiedene Gro¨ßenparameter abgeleitet wer-
den. Hierfu¨r mu¨ssen an die Verteilungen Kurven oder Geraden angelegt werden, die den
Verlauf der Verteilung widerspiegeln (Abb. 3.1). Um der Gro¨ßenverteilung eine Kurve an-
zupassen, verwendet man die Gamma-Verteilung.
Durch einen exponentiellen Fit erreicht man eine Geradenanpassung, da die Ordinate in
den Gro¨ßenverteilungen logarithmisch ist. Zur Bestimmung der Gro¨ßenparameter durch das
exponentielle Modell wurde neben der Geradenanpassung auch noch die Momentenmethode
angewandt, auf welche in Kapitel 3.1.2.2 noch genauer eingegangen wird.
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Abbildung 3.1: Gro¨ßenverteilungen am Beispiel des 8. Februar 2009. Die gestrichelte Linie repra¨sentiert
einen Gamma-Fit, die durchgezogene Linie einen exponentiellen Fit an die gemessenen Werte (+).
3.1.1 Gamma-Verteilung
Die Gamma-Verteilung (Gl. 3.3) ist eine ga¨ngige Methode einer Gro¨ßenverteilung eine Kurve
anzupassen. Hierbei handelt es sich um ein Modell, das auf drei Parametern basiert (Ulbrich,
1983). Durch den Parameter µ, einen Kru¨mmungsparameter, ist es mo¨glich, jeglicher Art
von Verteilungen eine Kurve anzupassen.
N(D) = N0D
µ exp(−ΛD) (3.3)
Hier ist N(D) die Anzahlkonzentration pro Einheitsvolumen in mm−1m−3, N0 ein Parameter
fu¨r die Anzahlkonzentration in mm−µ−1m−3, µ der Parameter fu¨r die Form bzw. Kru¨mmung
der Verteilung und Λ der Steigungsparameter der Verteilung in mm−1.
Vor allem fu¨r kurze Beobachtungen von nur wenigen Minuten, werden ha¨ufig gekru¨mmte
Kurven beobachtet. Hier liefert ein Gamma-Fit meist gute Ergebnisse. Die Gamma-Verteilung
ist weitgehend anerkannt fu¨r Regen. Fu¨r Schnee muss dieser Nachweis erst noch gefu¨hrt
werden, jedoch hat sie fu¨r bestimmte Bedingungen zweifellos Vorteile der genaueren Para-
metrisierung.
3.1.2 Exponentielle Verteilung
3.1.2.1 Der χ2-Fit
Fu¨r lineare Verteilungen im semi-linearen Plot nimmt der Kru¨mmungsparameter µ den Wert
Null an. Man erha¨lt einen Spezialfall der Gamma-Verteilung, die exponentielle Verteilung
(Gl. 3.4). An eine Gro¨ßenverteilung von Regen eine exponentielle Verteilung anzupassen,
wurde zum ersten Mal vorgeschlagen von Marshall and Palmer (1948). Gunn and Marshall
(1958) postulierten diese exponentielle Gro¨ßenverteilung auch fu¨r Schneeaggregate.
N(D) = N0 exp(−ΛD) (3.4)
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Hier ist N(D) die bei Gl. 3.3 beschriebene Anzahlkonzentration pro Einheitsvolumen in
mm−1m−3, N0 der Konzentrations-Abschnittsparameter in mm−1m−3, Λ der Steigungsterm
der Verteilung in mm−1 und D der mittlere Durchmesser der jeweiligen Partikelklasse in
mm. Fu¨r einen Großteil der Gro¨ßenverteilungen von Schnee stellt das exponentielle Modell
eine gute Na¨herung dar. Unter bestimmten Bedingungen gibt es aber vor allem wegen der
Konzentrationen von kleineren Partikeln Diskrepanzen.
Im Allgemeinen treten zwei Arten von Abweichungen auf:
1. Subexponentielle Spektren, bei denen die Konzentration der kleinen Partikel klei-
ner ist, als vom exponentiellen Modell erwartet (Abb. 3.2 (1)) und
2. Superexponentielle Spektren, bei denen die Konzentration kleiner Eispartikel gro¨ßer
ist, als vom exponentiellen Modell erwartet (Abb. 3.2 (2)).
(1) (2)
Abbildung 3.2: (1) Subexponentielle und (2) superexponentielle Gro¨ßenverteilung am Beispiel des 8. Februar
2009. Die gestrichelte Linie repra¨sentiert einen Gamma-Fit, die durchgezogene Linie einen exponentiellen
Fit an die gemessenen Werte (+).
3.1.2.2 Die Momentenmethode
Die Momentenmethode ist ein Scha¨tzverfahren aus der Statistik, bei dem die Parameter ei-
ner theoretischen Verteilung anhand einer Stichprobe von Messwerten bestimmt werden. Im
Folgenden wird die Momentenmethode, angewandt auf die exponentielle Verteilung, nach
Field et al. (2004) erla¨utert.
Allgemein ist das n-te Moment einer Verteilung definiert als
Mn =
∫ ∞
0
DnN(D)dD ≈
D=b∑
D=a
DnND, (3.5)
wobei D der Partikeldurchmesser ist, N(D)dD die Teilchenkonzentration mit Gro¨ßen zwi-
schen D und D + dD, ND die Teilchenkonzentration im Gro¨ßenbereich mit dem mittleren
Durchmesser D und n die Ordnung des Momentes.
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Das Verha¨ltnis aus zwei Momenten ist definiert als
Lij =
(
Mj
Mi
) 1
(j−i)
(3.6)
mit i und j als Momenten-Ordnungen.
Des Weiteren wird die aus der Mathematik bekannte Gamma-Funktion
Γ(n+ 1) =
∫ ∞
0
tn exp(−t)dt (3.7)
mit
Γ(n) = (n− 1)! (3.8)
beno¨tigt.
Wendet man die Momentenmethode auf die exponentielle Verteilung (Gl. 3.4) an, erha¨lt man
fu¨r das n-te Moment:
Mn = N0
∫ ∞
0
Dn exp(−ΛD)dD (3.9)
Mit der Substitution t := ΛD und dD = dt
Λ
folgt fu¨r das n-te Moment:
Mn = N0
∫ ∞
0
tn
Λn
exp(−t) 1
Λ
dt (3.10)
Mit der Gamma-Funktion (Gl. 3.7) erha¨lt man
Mn =
N0
Λn+1
Γ(n+ 1) (3.11)
Durch geeignete Kombination der Momente ergeben sich die gewu¨nschten Gro¨ßenparameter
der Verteilung.
Λ erha¨lt man beispielsweise durch Kombination des zweiten und des dritten Momentes:
L23 =
M3
M2
=
Λ3N0
Λ4N0
Γ(4)
Γ(3)
=
1
Λ
6
2
=
3
Λ
(3.12)
⇒ Λ = 3M2
M3
= 3
∑D=b
D=aD
2ND∑D=b
D=aD
3ND
(3.13)
N0 la¨sst sich zum Beispiel folgendermaßen berechnen:
M42
M33
=
(
N0
Λ3
Γ(3)
)4(
N0
Λ4
Γ(4)
)3 = N40Λ12 24N30
Λ12
63
= N0
16
216
(3.14)
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⇒ N0 = 13.5M
4
2
M33
= 13.5
(∑D=b
D=aD
2ND
)4
(∑D=b
D=aD
3ND
)3 (3.15)
Im Allgemeinen wird die Momentenmethode ha¨ufig verwendet, vor allem wegen ihrer Ro-
bustheit in der Ableitung von Parametern einer Gro¨ßenverteilung, die ein stark streuendes
Spektrum besitzt (Vivekanandan et al., 2004). Außerdem beru¨cksichtigt sie eine Wichtung
fu¨r relevante Gro¨ßen.
3.2 Verwendete Parameter
3.2.1 Die Fallgeschwindigkeit
Das 2D-Video-Distrometer bestimmt die Fallgeschwindigkeit eines Partikels durch die Zeit,
die es beno¨tigt, um von der ho¨her gelegenen zur tiefer gelegenen Kamera zu kommen. Die bei-
den Kameras sind, wie oben erwa¨hnt, zwischen 6 mm und 7 mm vertikal versetzt (Abb. 2.6).
Zur genauen Berechnung der vertikalen Fallgeschwindigkeit werden vier Zeitpunkte festge-
halten. Die Zeit t0 ist der Zeitpunkt, an dem das Partikel in das Lichtband der oberen
Kamera (A) eintritt, die Zeit t2 der Zeitpunkt des Eintritts in den Lichtstrahl der tiefer gele-
genen Kamera (B). Die Zeiten t1 und t3 beschreiben jeweils den Zeitpunkt des Verlassens der
jeweiligen Kamera. Um Quantisierungseffekte zu minimieren, wird der Durchschnitt aus den
Zeiten der beiden Kameras verwendet (Scho¨nhuber et al., 2008). Der Quantisierungseffekt
ist ein Fehler, der auftritt, wenn man ein analoges Signal digitalisiert. Je nach Auflo¨sung
entstehen bei dieser Umwandlung Abweichungen vom eigentlichen Signal, die durch Bildung
des Mittelwertes aus den beiden Kameras verkleinert werden ko¨nnen.
v =
2d
(t2 − t0) + (t3 − t1) (3.16)
Dabei erha¨lt man die Fallgeschwindigkeit v in m
s
, wenn man den vertikalen Abstand d der
beiden Kameras in Metern und die jeweiligen Zeiten in Sekunden verwendet.
Mithilfe der so erhaltenen Fallgeschwindigkeit kann die zur Skalierung eines Partikels no¨tige
Ho¨he einer Scanlinie bestimmt werden. Hierbei wird die Ho¨he einer vom Gera¨t abgespei-
cherten Scanlinie umso kleiner, je niedriger die Fallgeschwindigkeit ist. Dies liegt daran, dass
die Zeit, die ein Partikel in der Scanlinie verweilt, umso la¨nger ist, je langsamer das Teilchen
fa¨llt. Da die Stelle bekannt ist, an der ein Teilchen in den Messschacht fa¨llt, kann durch
den Abstand von der jeweiligen Lichtquelle auch noch der horizontale Skalierungsparame-
ter, die Pixelbreite, bestimmt werden (Scho¨nhuber et al., 2008). Diese wird nach den Regeln
der geometrischen Optik immer gro¨ßer, je weiter das Teilchen von der Lichtquelle entfernt ist.
Beno¨tigt wird die berechnete Fallgeschwindigkeit in dieser Arbeit in erster Linie als Kri-
terium zum Erkennen und Aussortieren falsch zugeordneter Partikel.
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3.2.2 Das Volumen und der volumen-a¨quivalente Durchmesser
Ist die richtige Skalierung der Partikel gefunden, kann aus den Pixelmustern der beiden Ka-
meras ein volumen-a¨quivalenter Durchmesser berechnet werden. Hierfu¨r wird das Teilchen
durch die Scanlinien in einzelne Scheiben unterteilt. Jede einzelne Scheibe wird dann als el-
liptischer Zylinder angenommen, wobei die beiden Hauptachsen der Ellipse durch die La¨nge
der Abschattung in den beiden Kameras bestimmt werden. Die Ho¨he einer Scheibe wird
aus der Zeilenfrequenz der Kameras und der Fallgeschwindigkeit des Teilchens berechnet.
Durch Aufsummieren der einzelnen Scheiben erha¨lt man das Volumen. Ist das Volumen des
Partikels bekannt, kann aus diesem der volumen-a¨quivalente Durchmesser berechnet werden.
Diese Art der Volumenbestimmung ist natu¨rlich fu¨r Regentropfen entwickelt worden, welche
eine regelma¨ßige, kugela¨hnliche Form aufweisen. Fu¨r Schneeflocken, die ha¨ufig komplexe
Strukturen besitzen, ist dies leider nicht ganz korrekt. Man erha¨lt aber eine gute Na¨herung
(Scho¨nhuber et al., 2008).
Das Volumen der Teilchen wird fu¨r die Berechnung der Schneefallrate beno¨tigt.
Der volumen-a¨quivalente Durchmesser wird verwendet zur Erstellung von Gro¨ßenverteilun-
gen und zur Bestimmung von Gro¨ßenparametern von Schnee.
3.2.3 Die Maximale Dimension
Die maximale Dimension einer Schneeflocke ist ein sehr wichtiger Parameter fu¨r Fernerkun-
dungszwecke, da die maximale Ausdehnung eines Partikels entscheidend ist fu¨r die zuru¨ck-
gestreute Strahlung.
Abbildung 3.3: Bild einer Schneeflocke mit angepasster Ellipse.
Fu¨r die Bestimmung des maximalen Durchmessers wurde jeder einzelnen Flocke eine Ellipse
angepasst (Abb. 3.3), um eine regelma¨ßige Na¨herung fu¨r die unregelma¨ßigen Teilchen zu be-
kommen. Die Anpassung der Ellipse basiert auf der Bestimmung der Massendichte und des
Schwerpunktes eines jeden Teilchens. Ausgehend vom Schwerpunkt wird die Position jedes
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einzelnen Pixels des Partikels ermittelt und darauf aufbauend eine Ellipse angelegt. Von die-
ser Ellipse lassen sich die gro¨ßere und die kleinere Achse berechnen. Da von jedem Partikel
aufgrund der verschiedenen Blickwinkel zwei Bilder existieren, wird dieser Vorgang zweimal
durchgefu¨hrt. Die Gro¨ßere der beiden großen Achsen wird als maximaler Durchmesser oder
maximale Dimension des Teilchens verwendet und die Kleinere der beiden kleinen Achsen
ergibt den minimalen Durchmesser.
3.2.4 Die Rauigkeit
Die Rauigkeit ist eine fraktale Dimension und trifft eine Aussage u¨ber die Komplexita¨t bzw.
die Regelma¨ßigkeit der Form eines Partikels. Sie wird berechnet, indem der Quotient aus
dem Umfang des Teilchens (UPartikel) und dem Umfang der angepassten Ellipse (UEllipse)
gebildet wird.
RU =
UPartikel
UEllipse
(3.17)
Da auch hier fu¨r jedes Partikel wieder zwei Blickwinkel und daraus resultierend zwei Werte
fu¨r die Rauigkeiten existieren, wird das arithmetische Mittel verwendet. Je gro¨ßer die Rau-
igkeit ist, desto komplexer ist die Form des Partikels.
3.2.5 Das Aspektverha¨ltnis
Auch das Aspektverha¨ltnis (AV) beruht auf der Ellipsenanpassung. Es la¨sst sich aus dem
Verha¨ltnis ihrer kleineren Achse (a) und ihrer gro¨ßeren Achse (b) berechnen.
AV =
a
b
(3.18)
Somit trifft das Aspektverha¨ltnis eine Aussage u¨ber die Form des Partikels. Es kann nur
Werte zwischen null und eins annehmen. Ein kleines Aspektverha¨ltnis bedeutet, dass das
Teilchen la¨nglich ist. Je na¨her der Wert bei eins liegt, desto runder ist das Partikel. Da auch
hier wieder zwei Werte fu¨r jedes Teilchen existieren, wird auch fu¨r das Aspektverha¨ltnis das
arithmetische Mittel verwendet.
3.2.6 Die Massendichte
Die Bestimmung der Massendichte von Schnee und deren Zusammenhang mit der Parti-
kelgro¨ße stellt ein großes Problem dar. Eine exakte Korrelation der Dichte und der Gro¨ße
eines Teilchens ist unmo¨glich zu finden, da fu¨r die Dichte der Partikel die meteorologischen
Bedingungen entscheidend sind. So ist es beispielsweise von großer Bedeutung, wie stark
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die jeweiligen Flocken bereift sind (Riming). Die Dichte eines Partikels ist umso ho¨her, je
sta¨rker es bereift ist. Allerdings gibt es eine Reihe von Na¨herungen. Die wichtigsten Dichte-
Partikelgro¨ße-Beziehungen sind in Tabelle 3.1 zu sehen.
Tabelle 3.1: Dichte - Partikelgro¨ße-Beziehungen fu¨r Schneeflocken (Brandes et al., 2007).
Arbeit Beziehung
Magono and Nakamura (1965) ρS = 2D
−2
Holroyd (1971) ρS = 0.17D
−1
Muramoto et al. (1995) ρS = 0.048D
−0.406
Fabry and Szyrmer (1999) ρS = 0.15D
−1
Heymsfield et al. (2004) ρS = 0.104D
−0.95
Brandes et al. (2007) ρS = 0.178D
−0.922
0
Fu¨r die weiteren Berechnungen in dieser Arbeit wurde die Beziehung von Brandes et al.
(2007) (Gl. 3.19) verwendet. Diese Abscha¨tzung befindet sich etwa in der Mitte der Anderen.
ρS(D) = 0.178D
−0.922
0 (3.19)
Hier ist D0 der Durchmesser der Partikel-Gro¨ßenverteilung, der das Niederschlagsvolumen
in zwei gleich große Ha¨lften teilt (Median volume diameter, Gl. 3.20).
∫ D0
Dmin
D3N(D)dD =
∫ Dmax
D0
D3N(D)dD (3.20)
Die Ha¨lfte des Volumens ist in Partikeln enthalten, deren Durchmesser kleiner als D0 sind,
die andere Ha¨lfte in Partikeln deren Durchmesser gro¨ßer als D0 sind. Fu¨r D0 in Millimeter
erha¨lt man aus Gleichung 3.19 die Dichte in Gramm pro Kubikzentimeter.
Kenntnisse u¨ber die Massendichte von Schnee sind von großer Bedeutung. In dieser Ar-
beit wird die Dichte zur Berechnung der Schneefallrate verwendet.
3.2.7 Die Schneefallrate
Grundsa¨tzlich mu¨ssen zwei Schneefallraten unterschieden werden: die ungeschmolzene Schnee-
fallrate und die geschmolzene Schneefallrate. Dabei ist die ungeschmolzene Schneefallrate
ho¨her als die geschmolzene, da sie Lufteinschlu¨sse entha¨lt. Im Weiteren wird als Schnee-
fallrate immer die geschmolzene Schneefallrate betrachtet, welche dem a¨quivalenten Flu¨ssig-
wasser entspricht. Sie kann mit Hilfe der in Kapitel 3.2.2 und Kapitel 3.2.6 beschriebenen
Parameter Volumen und Massendichte berechnet werden.
S =
100
∑K
k=1 Vkρs
t
(3.21)
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Hier erha¨lt man die Schneefallrate S in mm
h
(mm = kg Flu¨ssigwasser pro m2), wenn man
das Volumen V jedes einzelnen Teilchens in mm3, die oben berechnete Massendichte ρ in
kg
mm3
und die Zeit t in h angibt. Der Vorfaktor 100 ist no¨tig, da die Messfla¨che des 2DVD ein
Quadratdezimeter, die Referenzfla¨che fu¨r die Schneefallrate jedoch ein Quadratmeter ist.
3.2.8 Die vertikal integrierte Reflektivita¨t
Nachdem die bisher behandelten Gro¨ßen aus den Messungen mit dem 2DVD erhalten wur-
den, stammt die vertikal integrierte Reflektivita¨t aus den Messungen mit dem Wolkenradar.
Die Reflektivita¨t ist definiert als die Summe aller Ru¨ckstreuungsquerschnitte in einem ge-
messenen Volumen:
η =
∑
V olumen
σi [
mm2
m3
] (3.22)
Was aber ha¨ufig als “Reflektivita¨t“ bezeichnet wird, entspricht meist dem Radar-Reflektivita¨ts-
faktor z:
z =
∑
V olumen
D6i [
mm2
m3
] (3.23)
Dieses sechste Moment der Gro¨ßenverteilung hat gegenu¨ber der Reflektivita¨t den Vorteil,
dass es wellenla¨ngenunabha¨ngig ist. Der Radar-Reflektivita¨tsfaktor trifft eine Aussage u¨ber
das Ru¨ckstreuvermo¨gen der gemessenen Partikel. Er ist abha¨ngig von der Gro¨ße und der
Anzahl der Hydrometeore (Rinehardt, 2006), wobei gerade große Partikel durch die sechste
Potenz des Durchmessers der Teilchen erheblichen Einfluss auf die Reflektivita¨t haben.
Die Daten des Wolkenradars liegen in 10-Sekunden-Intervallen vor, die vertikale Auflo¨sung
betra¨gt 29,98 m. Die Werte des Reflektivita¨tsfaktors wurden fu¨r jedes 10-Sekunden-Intervall
vertikal integriert.
zint =
∫ H
0
z dh (3.24)
Nach Mittelung u¨ber je 10 Minuten, wurde der Radar-Reflektivita¨tsfaktor noch logarith-
miert, um den großen Wertebereich, den er annehmen kann, zu reduzieren.
Zint = 10 ∗ log(zint) [dBz m] (3.25)
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Kapitel 4
Auswertung
4.1 Datenbank
4.1.1 Vorhandene Daten
Start des Messprojektes am Schneefernerhaus war am 1. November 2006. Die fu¨r diese
Studie interessante Messperiode erstreckt sich von Oktober 2008 bis April 2009. Im Winter
2008/2009 war am Schneefernerhaus zuna¨chst eine Zusammenstellung aus sechs Messgera¨ten
installiert:
• Zwei passive Mikrowellen-Radiometer zur kontinuierlichen Beobachtung des Flu¨ssigwasser-
Pfades, des in der Luft enthaltenen Wasserdampfes und des Temperaturprofils (ein
Feuchtigkeits- und Temperatur-Profiler (HATPRO; Rose et al., 2005) und ein Dual-
Polarisations-Radiometer (DPR; Turner et al., 2008),
• ein Wolkenradar (Melchionna et al., 2008),
• ein Mikro-Regen-Radar (MRR),
• das Parsivel und
• ein Ceilometer zur Bestimmung der Wolkenho¨he.
Ab dem 20. Januar 2009 wurde diese Konstellation noch um das 2D-Video-Distrometer
(2DVD) erweitert. Die betrachtete Periode beginnt also aufgrund der maximal verfu¨gbaren
Daten an diesem 20. Januar und endet am 20. April 2009 mit dem Abbau des Ceilometers
und des 2DVD.
Fu¨r die Monate Oktober 2008 bis April 2009 existieren U¨bersichten, die die Verfu¨gbarkeit
der Daten der einzelnen Gera¨te fu¨r jeden Tag beinhalten und zeigen, ob es am jeweiligen
Tag geschneit hat oder nicht (Abb. 4.1). Hierbei bedeutet ein gru¨n eingefa¨rbtes Feld, dass
Daten des kompletten Tages zur Verfu¨gung stehen, ein gelbes Feld, dass die Daten teilweise
zur Verfu¨gung stehen, ein rotes Feld, dass die Daten des gesamten Tages fehlen und ein grau
eingefa¨rbtes Feld, dass das Gera¨t zu diesem Zeitpunkt nicht installiert war.
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Abbildung 4.1: U¨bersicht u¨ber verfu¨gbare Daten der verschiedenen Gera¨te anhand der Monate Februar und
Ma¨rz 2009 (Quelle: http://gop.meteo.uni-koeln.de/tosca).
Besonderer Fokus liegt aufgrund der interessanten meteorologischen Bedingungen auf fol-
genden Tagen:
• 12. Februar 2009
• 20. Februar 2009
• 19. Ma¨rz 2009
• 20. Ma¨rz 2009
Entscheidend fu¨r die Auswahl der Tage waren folgende Kriterien:
Um ein mo¨glichst breites Spektrum abzudecken, wurde Wert darauf gelegt, Schneefallereig-
nisse mit verschiedenem Charakter auszuwa¨hlen. So ist sowohl anhaltender leichter Schnee-
fall zu finden, als auch schauerartig versta¨rkter Schneefall mit wechselnder Intensita¨t. Auch
verschiedene Wolkendicken zwischen 0,5 Kilometer und 5,5 Kilometer konnten abgedeckt
werden. Ein weiteres wichtiges Kriterium fu¨r die Auswahl der Tage waren die Windverha¨lt-
nisse. Da die verwendeten Gera¨te exponiert am Su¨dhang der Zugspitze aufgestellt waren
(Abb. 2.3), waren sie ha¨ufig starken Horizontal-, aber auch Vertikalwinden ausgesetzt. Dies
kann die Ergebnisse der in-situ-Messgera¨te erheblich verfa¨lschen, da Teilchen verschiedener
Gro¨ßen unterschiedlich stark davon beeinflusst werden. Besonderes Augenmerk lag also dar-
auf, mo¨glichst schwachwindige Verha¨ltnisse zu finden. Des Weiteren wurde noch Ru¨cksicht
auf die Temperaturen genommen. Hier wurde darauf geachtet, Schneeereignisse mit unter-
schiedlichen Temperaturen zu wa¨hlen, um Aussagen u¨ber die Abha¨ngigkeiten bestimmter
Parameter von der Temperatur treffen zu ko¨nnen.
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4.1.2 12. Februar 2009
Der 12. Februar 2009 wurde dominiert von einer ausgepra¨gten Nordstaulage. Diese wurde
generiert von einem nach Norden bis zu den Britischen Inseln verschobenen Azoren-Hoch und
der daraus resultierenden Zugbahn von Nordmeer-Tiefs u¨ber Mitteleuropa bis nach Italien
(Abb. 4.2).
Abbildung 4.2: GFS-Analyse fu¨r 500hPa Geopotential (gpdm, schwarze Linien), relative Topographie (gpdm,
farbiger Hintergrund) und Bodendruck (hPa, weiße Linien) fu¨r den 12. Februar 2009 12 UTC (Quelle:
www.wetter3.de).
Als Konsequenz dieser Nordstro¨mung stauten sich die Niederschla¨ge in den Nordalpen und
sorgten fu¨r anhaltenden Schneefall.
Abbildung 4.3: Meteorologischer Plot vom 12. Februar 2009; oben die relative Feuchte und der gemessene
Niederschlag (Schnee kann nicht gemessen werden), in der Mitte Windrichtung, Horizontal- und Vertikalwind
(Vertikalwind zur besseren Anschaulichkeit um +10 ms verschoben), unten der absolute Luftdruck und die
Temperatur (MEZ) (Quelle: DWD).
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Die Temperatur lag im Bereich zwischen -19◦ C und -15◦ C, wobei ab 14:00 UTC (15:00 MEZ)
ein Temperatursturz um 4◦ C binnen eineinhalb Stunden zu verzeichnen war (Abb. 4.3). Die-
ser Temperatursturz ging einher mit voru¨bergehend deutlich schwa¨cherem Schneefall und ab-
nehmender Wolkendicke (Abb. 4.4). Rasch nahm der Schneefall aber wieder zu und erreichte
seinen Ho¨hepunkt zwischen 23:00 UTC und 24:00 UTC bei sehr kalten -19◦ C. Dies kann
vor allem anhand der Gro¨ße der Datensa¨tze zu diesem Zeitpunkt gesehen werden. Dass die
Niederschlagskurve in Abbildung 4.3 trotz Niederschlages nichts anzeigt, liegt daran, dass
nur flu¨ssiger Niederschlag gemessen werden kann.
Sowohl Horizontal- als auch Vertikalwind waren zwischen 01:00 UTC und 07:00 UTC leicht
versta¨rkt (5− 10 m
s
), ansonsten aber sehr schwach (< 2 m
s
). Die schwachwindigen Verha¨lt-
nisse ko¨nnen auch gut aus den Reflektivita¨ten des Wolkenradars abgeleitet werden. So ist
in Abb. 4.4 deutlich zu erkennen, dass die Fallstreifen senkrecht nach unten verlaufen, ohne
eine entscheidende horizontale Ablenkung zu erfahren.
Abbildung 4.4: Wolkenradar: Reflektivita¨t vom 12. Februar 2009.
Abbildung 4.4 zeigt die Reflektivita¨ten des Wolkenradars. Die relativ schmalen Wolken-
schichten sind auch dadurch zu erkla¨ren, dass das Wolkenradar auf 2650 m u¨. NN installiert
war. Diese Ho¨he entspricht der Ho¨he 0 km in den Messwerten des Radars.
25
4.1.3 20. Februar 2009
Am 20. Februar 2009 war das Azorenhoch noch etwas weiter nach Osten verschoben, sodass
zwar nach wie vor kalte Polarluft nach Deutschland transportiert wurde, die Anstro¨mung
u¨ber Su¨ddeutschland und insbesondere u¨ber den Alpen aber eine westliche Komponente be-
kam (Abb. 4.5).
Abbildung 4.5: GFS-Analyse fu¨r den 20. Februar 2009 12 UTC; Interpretation wie in Abb. 4.2 (Quelle:
www.wetter3.de).
So war zwar kein ausgepra¨gter Nordstau zu beobachten, aber dennoch schneite es intensiv
und schauerartig versta¨rkt.
Abbildung 4.6: Meteorologischer Plot vom 20. Februar 2009; Interpretation wie in Abb. 4.3 (MEZ) (Quelle:
DWD).
Die Temperatur lag zwischen -16◦ C und -10◦ C mit den ho¨chsten Werten zur Mittagszeit
(Abb. 4.6).
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Horizontal- und Vertikalwind waren den ganzen Tag u¨ber relativ schwach (< 3 m
s
), was
wiederum auch aus den senkrechten Fallstreifen aus den Messungen mit dem Wolkenradar
besta¨tigt werden kann (Abb. 4.7).
Interessant waren an diesem Tag vor allem die wechselnden Wolkendicken. Vor allem der
U¨bergang von einer nur ca. 1 km dicken Wolkenschicht bis ca. 16:00 UTC auf fast 6 km
dicke Wolken danach (Abb. 4.7) soll in Kapitel 4.2.3 genauer untersucht werden.
Abbildung 4.7: Wolkenradar: Reflektivita¨t vom 20. Februar 2009.
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4.1.4 19. Ma¨rz 2009
Die Wetterlage am 19. Ma¨rz 2009 wurde gepra¨gt von einem starken Hochdruckgebiet mit
Kern u¨ber Su¨dskandinavien und einem Tiefdruckkomplex u¨ber Osteuropa (Abb. 4.8). An
der Ostflanke des Hochs wurde mit einer Nordost-Stro¨mung ma¨ßig kalte Luft in den Alpen-
raum gefu¨hrt.
Abbildung 4.8: GFS-Analyse fu¨r den 19. Ma¨rz 2009 12 UTC; Interpretation wie in Abb. 4.2 (Quelle:
www.wetter3.de).
Wa¨hrend tagsu¨ber nur gelegentlich leichter Schneefall zu beobachten war, intensivierte er
sich in den Abendstunden und erreichte zwischen 19:15 UTC und 20:45 UTC seinen Ho¨he-
punkt.
Abbildung 4.9: Meteorologischer Plot vom 19. Ma¨rz 2009; Interpretation wie in Abb. 4.3 (MEZ) (Quelle:
DWD).
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Die Temperatur lag zuna¨chst ziemlich konstant bei etwa -10◦ C, um nach einem Maximum
von ca. -9◦ C gegen 09:00 UTC im Laufe des Nachmittags und Abends auf Tiefstwerte von
-14◦ C abzusinken (Abb. 4.9).
Bei ganzta¨gig, mit Ausnahme gegen 07:00 UTC, relativ schwachem Wind (< 2 m
s
) konnten
Wolkendicken zwischen 1 km und 3 km, mit im Tagesverlauf abnehmendem Trend, beob-
achtet werden (Abb. 4.10).
Abbildung 4.10: Wolkenradar: Reflektivita¨t vom 19. Ma¨rz 2009.
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4.1.5 20. Ma¨rz 2009
Bis zum 20. Ma¨rz 2009 hatte sich der Hochdruckkern etwas weiter nach Su¨den verlagert
und lag direkt u¨ber der Nordsee (Abb. 4.11). Durch eine von Nordost auf Ost drehende
Stro¨mung wurde versta¨rkt der u¨ber Osteuropa lagernde Kaltluftvorrat angezapft.
Abbildung 4.11: GFS-Analyse fu¨r den 20. Ma¨rz 2009 12 UTC; Interpretation wie in Abb. 4.2 (Quelle:
www.wetter3.de).
Schneefall konnte bis ca. 20:00 UTC beobachtet werden. Die gro¨ßte Intensita¨t herrschte
schauerartig versta¨rkt zwischen 06:00 UTC und 07:30 UTC.
Abbildung 4.12: Meteorologischer Plot vom 20. Ma¨rz 2009; Interpretation wie in Abb. 4.3 (MEZ) (Quelle:
DWD).
Aufgrund der durch die Oststro¨mung herangefu¨hrten Luftmassen waren die Temperaturen
mit -18◦ C bis -13◦ C unter dem Niveau des Vortages (Abb. 4.12).
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Bis ca. 07:00 UTC war kaum Wind zu beobachten (1− 2 m
s
), danach frischte er leicht auf,
war aber dennoch auf niedrigem Niveau (< 5 m
s
).
Bei sehr du¨nnen Wolken (ca. 500 m) war jedoch nur noch sehr leichter Schneefall zu beobach-
ten (Abb. 4.13). Ihre maximale Ma¨chtigkeit erreichte die Wolkenschicht gegen 06:00 UTC.
Gegen 19:00 UTC lo¨ste sie sich schließlich komplett auf.
Abbildung 4.13: Wolkenradar: Reflektivita¨t vom 20. Ma¨rz 2009.
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4.2 Charakterisierung von Schneeereignissen
Die Betrachtungen der Kapitel 4.2.1 bis 4.2.3 beziehen sich auf ein langlebiges Schneeereig-
nis am 20. Februar 2009 zwischen 06:00 UTC und 24:00 UTC. Neben einem Vergleich des
Steigungsparameters der angewandten Parametrisierungen fu¨r Gro¨ßenverteilungen und der
Untersuchung des Einflusses verschiedener Parameter auf die Schneefallrate wird untersucht,
ob es einen einfachen Zusammenhang zwischen der Wolkendicke und den mittleren maxi-
malen Durchmessern der Partikel gibt. Anschließend werden in Kapitel 4.2.4 anhand der
Daten aller vier ausgewa¨hlter Tage mit Streuplots Korrelationen verschiedener Parameter
diskutiert.
4.2.1 Analyse des Steigungsparameters Λ
In Abb. 4.14 soll kurz auf die aus den verschiedenen Beschreibungsmo¨glichkeiten einer
Gro¨ßenverteilung erhaltenen Werte des Steigungsparameters Λ eingegangen werden. Da
die Werte von N0 aus den verschiedenen Parametrisierungen aufgrund der µ-Abha¨ngigkeit
der Gamma-Verteilung nicht direkt miteinander vergleichbar sind, wird darauf verzichtet.
Abbildung 4.14: Zeitreihen von Λ auf Basis der Gro¨ßenverteilungen der Maximalen Dimension (oben) und
des volumen-a¨quivalenten Durchmessers (unten) vom 20. Februar 2009; abgebildet ist der exponentielle
χ2-Fit (schwarz), der exponentielle Fit anhand der Momentenmethode (rot) und der Gamma-Fit (gru¨n).
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Der Verlauf des Steigungsparameters aus der Verteilung der maximalen Dimension ist rela-
tiv glatt. Die Anpassung einer Ellipse scheint lokale Ausreißer in den Gro¨ßenverteilungen zu
da¨mpfen. Außerdem ist zu beobachten, dass sich Λ mit Werten zwischen null und zwei auf
deutlich niedrigerem Niveau bewegt, wie das anhand des volumen-a¨quivalenten Durchmes-
sers berechnete Λ. Jenes pendelt mit Werten zwischen null und vier beinahe im doppelten
Intervall. Dies hat zur Ursache, dass die Berechnung der maximalen Dimension der ange-
passten Ellipse die Durchmesser im Vergleich zum volumen-a¨quivalenten Durchmesser zu
ho¨heren Werten verschiebt. Die Folge ist, dass die Verteilungen an Steilheit verlieren und Λ
kleiner wird. Vergleicht man die beiden verwendeten Methoden zur Anpassung eines expo-
nentiellen Fits an die Gro¨ßenverteilungen, ist auffa¨llig, dass sich der Wert des χ2-Fits sehr
stabil leicht u¨ber dem Wert der Momentenmethode befindet. Das mit der Gamma-Methode
berechnete Λ unterliegt etwas sta¨rkeren Schwankungen. Je nach Sta¨rke und Richtung der
Abweichung vom exponentiellen Fit liegt der Wert fu¨r Λ oberhalb oder unterhalb der expo-
nentiell berechneten Werte. Unterscheidet sich das aus dem exponentiellen Fit berechnete
Λ stark vom aus dem Gamma-Fit berechneten Λ (z.B. zwischen 11:00 UTC und 12:00 UTC
und gegen 19:00 UTC), liegt dies meist am auslaufenden Schweif der Verteilung (Abb. 4.15).
Da dieser nur noch sehr kleine Werte von N(D) aufweist, schmiegt sich die Gerade des ex-
ponentiellen Modells im Semi-Log-Plot vor allem an die ho¨heren Werte von N(D) an und
repra¨sentiert den Schweif kaum.
Abbildung 4.15: Gro¨ßenverteilungen von zwei Zeitintervallen vom 20. Februar 2009. Darstellung wie in
Abb. 3.1.
Der Gamma-Fit hingegen hat durch den Kru¨mmungsparameter µ die Mo¨glichkeit, sowohl
den großen Werten von N(D) zu folgen, als auch den Verlauf des kleiner werdenden Schweifs
wiederzugeben. Fa¨llt die Verteilung schneller ab, als vom exponentiellen Modell erwartet
(Abb. 4.15, 1900-1910 UTC), fu¨hrt dies zu großen Werten von Λgamma. La¨uft die Verteilung
langsamer aus (Abb. 4.15, 1110-1120 UTC), sind die Werte von Λgamma kleiner als die Werte
von Λexp.
4.2.2 Betrachtung der Schneefallrate anhand von Zeitreihen
Anhand von sechs Zeitintervallen des 20. Februar 2009 wird untersucht, welche Ursachen
A¨nderungen der Schneefallrate haben ko¨nnen. Die anderen Zeitintervalle dieses Tages wur-
den nicht na¨her betrachtet. Abb. 4.16 zeigt die Schneefallrate S (das Wasser-A¨quivalent),
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die absolute Anzahldichte Nt, den median volume diameter D0 und die mittlere vertikale
Fallgeschwindigkeit.
Periode I weist ein Abnehmen der Schneefallrate von 1 mm
h
auf 0,5 mm
h
auf. Dies war
verbunden mit sinkender Anzahlkonzentration, zunehmendem D0 und leicht abnehmender
Fallgeschwindigkeit. Wa¨hrend Periode II wuchs die Schneefallrate von knapp 1 mm
h
auf ca.
1,75 mm
h
. Dabei ist eine starke Zunahme der Anzahlkonzentration zu sehen. D0 nahm ab
und die mittlere Fallgeschwindigkeit leicht zu. Periode III zeigt ebenfalls eine zunehmende
Schneefallrate. Wiederum ging diese Zunahme mit einer deutlich zunehmenden Anzahlkon-
zentration einher, wohingegen D0 wieder abnahm und die vertikale Fallgeschwindigkeit der
Teilchen im Mittel einen leichten Aufwa¨rtstrend aufwies. Eine weitere deutliche Zunahme der
Schneefallrate findet man in Periode IV. Auch hier ist eine leichte Zunahme der Anzahlkon-
zentration zu beobachten, auffa¨llig ist jedoch vor allem, dass die zunehmende Schneefallrate
erstmals auch mit zunehmendem D0 einher geht. Die vertikale Fallgeschwindigkeit in Periode
IV fa¨llt. Die abnehmende Schneefallrate in Periode V weist eine abnehmende Anzahlkon-
zentration und nahezu konstant bleibende D0 und Fallgeschwindigkeiten auf. Der letzte
untersuchte Abschnitt, Periode VI, zeigt eine abnehmende Schneefallrate bei abnehmender
Anzahlkonzentration, zunehmendem D0 und gleichzeitig kleiner werdenden Fallgeschwindig-
keiten.
Tabelle 4.1: U¨bersicht u¨ber die Tendenzen der einzelnen Parameter in den untersuchten Perioden: die
Parameter nahmen entweder zu (+), blieben anna¨hernd konstant (0), oder nahmen ab (-).
Die sta¨rkste Korrelation ist zwischen A¨nderungen der Schneefallrate und A¨nderungen der
Anzahlkonzentration Nt festzustellen (Tab. 4.1). Eine markante A¨nderung der Schneefall-
rate geht beinahe immer mit einer A¨nderung der Anzahlkonzentration einher.
Wenn sich Wolkenstruktur, -dicke und -wassergehalt nicht entscheidend a¨ndern, hat eine
zunehmende Teilchenzahl in der Regel abnehmende Durchmesser zur Folge. So ist in den
untersuchten Perioden bei zunehmender Schneefallrate meist ein abnehmendes D0 und bei
abnehmender Schneefallrate ein zunehmendes D0 zu beobachten. Treffen jedoch, wie in Pe-
riode IV, eine zunehmende Anzahlkonzentration und ein zunehmendes D0 zusammen, fa¨llt
die Zunahme der Schneefallrate besonders stark aus.
Invers verha¨lt es sich mit D0 und der mittleren vertikalen Fallgeschwindigkeit der Partikel. So
gehen gro¨ßer werdende Teilchen im untersuchten Fall wohl mit Aggregaten und abnehmen-
der Dichte einher. Damit u¨berwiegt der zunehmende Luftwiderstand die gro¨ßer werdende
Masse und impliziert somit eine abnehmende Fallgeschwindigkeit bei gro¨ßer werdenden Teil-
chen. Es sind also meist zunehmende Fallgeschwindigkeiten bei wachsenden Schneefallraten
zu beobachten. Periode IV stellt hier eine Ausnahme dar. Sie war Teil eines U¨bergangs
verschiedener Wolkenschichten.
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Abbildung 4.16: Zeitreihen von ausgewa¨hlten Parametern fu¨r ein langlebiges Schneeereignis am 20. Februar
2009: Schneefallrate S aus den Distrometer-Daten (oben), absolute Anzahlkonzentration Nt (zweites von
oben), median volume diameter D0 (drittes von oben), mittlere vertikale Fallgeschwindigkeiten v (unten).
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4.2.3 Untersuchung des U¨bergangs verschiedener Wolkendicken
Den schon beschriebenen U¨bergang der nur etwa einen Kilometer dicken Wolkenschicht auf
Wolken mit fast sechs Kilometer Dicke (Abb. 4.7) lohnt es sich genauer zu betrachten. Auf-
grund des la¨nger mo¨glichen Teilchenwachstums in dickeren Wolken ko¨nnte man vermuten,
dass ma¨chtigere Wolkenschichten zu gro¨ßeren Teilchen fu¨hren. Gibt es also einen einfachen
Zusammenhang zwischen Dicke der Wolke und Gro¨ße der Hydrometeore?
Abbildung 4.17: Gro¨ßenverteilungen vom 20. Februar 2009; unten rechts Tabelle mit berechneten Eigen-
schaften und leitenden Parametern fu¨r die beiden Modelle der Verteilungen: Ct ist die Anzahl der beobach-
teten Partikel im 10-Minuten-Intervall; benutzte Einheiten: Nt (m−3), D0 (mm), N0 (m−3mm−µ−1 bzw.
m−3mm−1), Λ (mm−1) und S (mmh ).
Dieser U¨bergang wird durch Periode III und Periode IV in Abb. 4.16 repra¨sentiert. Es ist
zu sehen, dass wa¨hrend des Anwachsens der Wolkendicke die Schneefallrate zunahm. Dies
geschah in zwei Etappen. So nahm, wie oben beschrieben, in Periode III zuna¨chst die An-
zahlkonzentration deutlich zu, wobei der median volume diameter abnahm. Dies ist in den
Gro¨ßenverteilungen in Abb. 4.17 deutlich zu erkennen. Die Verteilung zwischen 1550 UTC
und 1600 UTC, also zum Zeitpunkt einer du¨nnen Wolkenschicht, weist maximale Durchmes-
ser bis 6 mm und Anzahlkonzentrationen pro Einheitsvolumen bis ca. 200 m−3mm−1 auf.
Zum Ende von Periode III, zwischen 1700 UTC und 1710 UTC (bereits in der anwachsenden
Wolkenschicht), ist die Verteilung wesentlich schmaler und steiler, verursacht durch mehr,
aber kleinere Partikel. In Periode IV, als die Wolke ihre maximale Ma¨chtigkeit erreicht, ist
anhand der Gro¨ßenverteilung von 1800 UTC bis 1810 UTC deutlich zu erkennen, dass die
Verteilung bei unvera¨ndert hohen Anzahlkonzentrationen hin zu ho¨heren Durchmessern wie-
der flacher wird. Aufgrund der theoretisch la¨ngeren Wachstumsperiode in dickeren Wolken
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ko¨nnte man erwarten, dass die mittlere Teilchengro¨ße mit wachsender Wolkendicke zunimmt.
Betrachtet man den Verlauf von D0 in Abb. 4.16, kann man jedoch leicht erkennen, dass
die mittleren Durchmesser zwischen 1700 UTC und 1800 UTC zwar gro¨ßer werden, jedoch
zu fru¨heren Zeiten (z.B. gegen 1600 UTC) bei du¨nneren Wolkenschichten deutlich gro¨ßer
waren.
Abbildung 4.18: Beziehung zwischen mittlerem maximalem Durchmesser und der Wolkendicke anhand aller
vier untersuchter Tage.
In Abb. 4.18 ist der u¨ber die 10-Minuten-Intervalle gemittelte maximale Durchmesser ge-
gen Abscha¨tzungen der Wolkendicken aus allen vier untersuchten Schneefalltagen aufge-
tragen. Hier wird die anhand des Beispiels vom 20. Februar 2009 angestellte Vermutung
besta¨tigt, dass kein einfacher Zusammenhang zwischen Wolkendicke und Teilchengro¨ße her-
gestellt werden kann. Vielmehr spielen hier viele weitere Parameter, wie zur Verfu¨gung ste-
hende Feuchte, Anzahl der Kondensationskerne, Temperatur und Vertikalbewegungen eine
entscheidende Rolle.
4.2.4 Analyse ausgewa¨hlter Korrelationen
4.2.4.1 Korrelationen von Λ, µ und N0
Betrachtet man die Steigungen Λexp der exponentiellen Gro¨ßenverteilungen der einzelnen
10-Minuten-Intervalle und vergleicht sie mit den mittleren maximalen Durchmessern dieser
Zeitra¨ume, findet man eine eindeutige Korrelation. Gro¨ßer werdende Steigungsparameter
und daraus folgende abnehmende spektrale Breite der Verteilungen gehen allgemein mit
abnehmenden mittleren maximalen Durchmessern einher (Abb. 4.19, links; Gl. 4.1).
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Abbildung 4.19: Beziehung zwischen dem Steigungsparameter Λexp und dem mittleren maximalen Durch-
messer der Partikel (links) und die relative Ha¨ufigkeit fu¨r den Kru¨mmungsparameter µ der abgeschnittenen
Gamma-Verteilung (rechts).
Dmax = 2.94Λ
−0.4
exp (4.1)
A¨hnliche Beziehungen wurden auch schon fru¨her gefunden (z.B. Heymsfield et al., 2002).
Jedoch erscheint es nicht sehr sinnvoll diese exakt miteinander zu vergleichen, da sie in der
Regel auf anderen Bestimmungen des maximalen Durchmessers beruhen.
Im Histogramm in Abb. 4.19 ist die relative Ha¨ufigkeit der Werte des Kru¨mmungsparameters
der abgeschnittenen Gamma-Verteilungen zu sehen. Die Werte von µ bewegen sich zwischen
einem Minimum von -7 und einem Maximum von +6. Die gro¨ßten Ha¨ufigkeiten findet man
bei Werten zwischen -2 und +1 mit einem Maximum bei -1. Es ist also zu erkennen, dass die
große Mehrheit der Kru¨mmungsparameter nahe bei Null liegt, was einer exponentiellen Ver-
teilung entspra¨che. Es besta¨tigt sich die Behauptung aus fru¨heren Arbeiten (z.B. Gunn and
Marshall, 1958; Brandes et al., 2007), dass das exponentielle Modell eine gute Anpassung
an Gro¨ßenverteilungen von Schnee ist. Brandes et al. (2007) fanden die gro¨ßten Ha¨ufigkei-
ten fu¨r den Kru¨mmungsparameter wa¨hrend einer Messkampagne in Colorado bei Werten
zwischen -1 und +2 mit Maximum bei +1. 57,5 % von insgesamt 482 Werten von µ sind
negativ, was dafu¨r spricht, dass fu¨r Eispartikel ha¨ufig leicht superexponentielle Spektren,
mit ho¨heren Konzentrationen von kleinen Teilchen als vom exponentiellen Modell erwartet,
gefunden werden. Negative Werte von µ stimmen u¨berein mit Eispartikel-Verteilungen aus
Flugzeugbeobachtungen (Heymsfield et al., 2002; Heymsfield, 2003).
Wie in Abb. 4.20 (links) zu sehen ist, nehmen die Werte von µ mit steigendem ΛΓ zu
(Gl. 4.2). Fu¨r große Werte von ΛΓ ist µ positiv (subexponentielle Spektren), oberhalb von
ΛΓ = 4 mm
−1 ist µ sogar ausschließlich positiv. Fu¨r kleine Werte von ΛΓ tendiert µ zu
negativen Werten (superexponentielle Spektren), unterhalb von ΛΓ ≈ 1 mm−1 ist µ sogar
fast ausschließlich negativ. Dies ist konsistent mit Flugzeugbeobachtungen von Heymsfield
et al. (2002).
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Abbildung 4.20: Beziehungen zwischen ΛΓ und dem Kru¨mmungsparameter µ (links) und zwischen N0Γ und
dem Kru¨mmungsparameter µ der abgeschnittenen Gamma-Verteilung (rechts).
µ = 2.31Λ0.6Γ − 3.6 (4.2)
Ausreißer mit hohen Werten von µ und ΛΓ stammen ha¨ufig von sehr schmalen Verteilungen.
Diese kommen meist zu Beginn oder am Ende eines Schneeereignisses vor, wenn nur sehr
wenige Teilchen beobachtet werden. Starker Niederschlag geht meist mit kleinen Werten von
µ und ΛΓ einher (Brandes et al., 2007).
Die gepunktete bzw. die gestrichelte Linie im Plot in Abb. 4.20 (links) sind Fits von in-situ-
Messungen mit einem 2DVD von Brandes et al. (2007) bzw. von Flugzeugmessungen von
Heymsfield et al. (2002). Der Fit von Brandes et al. (2007) (µ = −0.004992Λ2Γ + 0.7982ΛΓ−
0.6658) stimmt mit leicht ho¨heren Werten mit der hier angelegten Kurve gut u¨berein. Die
Kurve von Heymsfield et al. (2002) (µ = 0.13Λ0.64Γ − 2) liegt allerdings etwas niedriger. Dies
liegt daran, dass bei Flugzeugmessungen sehr viele sehr kleine Wolkenpartikel gemessen
werden, welche das Distrometer in den hier durchgefu¨hrten Messungen nicht auflo¨sen kann.
Diese hohe Anzahl von kleinen Partikeln in den Verteilungen der Flugzeugmessungen fu¨hrt
zu superexponentiellen Spektren und somit kleinen Werten von ΛΓ. Im Distrometer werden
hingegen nur Niederschlagspartikel und nicht die kleinen Wolkenteilchen gemessen.
Auch N0Γ und µ sind tendenziell gleich korreliert (Abb. 4.20, rechts). So nimmt µ bei gro¨ßer
werdendem N0Γ zu (Gl. 4.3). Aufgrund der Abha¨ngigkeit von µ [→ m−3mm−1−µ] ist N0Γ
nicht eindeutig physikalisch zu interpretieren. Nimmt man aber an, dass µ = 0 ist (gute
Na¨herung; siehe Abb. 4.19), so trifft N0Γ wieder eine Aussage u¨ber die Teilchenkonzentra-
tion. Mit dieser Annahme la¨sst sich die Korrelation so interpretieren, dass hohe Teilchen-
konzentrationen ha¨ufig mit subexponentiellen Spektren (positives µ) zusammenfallen und
bei geringeren Anzahlkonzentrationen vermehrt superexponentielle Spektren (negatives µ)
beobachtet werden ko¨nnen.
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µ = 0.57ln(0.0003N0Γ) (4.3)
Im Vergleich zu den Flugzeugmessungen von Heymsfield et al. (2002) (µ = 0.21ln(0.12N0Γ))
ist der Verlauf des hier angelegten Fits etwas steiler. Dies liegt daran, dass das Intervall
von N0Γ auf der Abszisse bei Heymsfield et al. (2002) mit Werten zwischen 10
−5 und 106
etwa doppelt so groß ist wie in dieser Arbeit (101 bis 106). Heymsfield et al. (2002) haben
also wesentlich geringere Werte von N0 beobachtet, welche entscheidenden Einfluss auf die
Parametrisierung haben.
4.2.4.2 Korrelationen von Formparametern
Abbildung 4.21: Beziehungen zwischen Rauigkeit und Aspektverha¨ltnis (links) und mittlerem Durchmesser
und Aspektverha¨ltnis (rechts).
Zwischen der Rauigkeit der Partikel und ihrem Aspektverha¨ltnis (Abb. 4.21, links) ist keine
eindeutige Korrelation zu erkennen. Bei Rauigkeiten kleiner als 1,25 findet man eine ex-
trem große Streuung des Aspektverha¨ltnisses. Hin zu gro¨ßeren Rauigkeiten pendelt sich das
Aspektverha¨ltnis bei etwa 0,6 ein.
A¨hnlich verha¨lt es sich mit dem mittleren Durchmesser und dem Aspektverha¨ltnis (Abb. 4.21,
rechts). Fu¨r kleine Durchmesser gibt es eine sehr hohe Streuung, fu¨r gro¨ßere Durchmesser
tendiert das Aspektverha¨ltnis wieder zu Werten um 0,6. Es scheint also eine Korrelation zwi-
schen dem mittleren Durchmesser der Teilchen und ihrer Rauigkeit zu geben (Abb. 4.23).
Anders verha¨lt es sich mit der Temperatur und dem Aspektverha¨ltnis (Abb. 4.22, links).
Trotz hoher Streuung kann zumindest eine Tendenz zu niedrigeren Aspektverha¨ltnissen bei
zunehmenden Temperaturen festgestellt werden. Dies bedeutet, dass bei ho¨heren Tempera-
turen tendenziell unregelma¨ßigere Teilchen beobachtet werden. Vermutlich ist dies versta¨rk-
ter Aggregation geschuldet. Trotz leicht unterschiedlicher Definition des Aspektverha¨ltnisses
(Quotient aus der Ausdehnung senkrecht zum maximalen Durchmesser und des maxima-
len Durchmessers der Teilchen) finden auch Korolev and Isaac (2003) eine Korrelation des
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Abbildung 4.22: Beziehungen zwischen Temperatur und Aspektverha¨ltnis (links) und Temperatur und Rau-
igkeit (rechts).
Aspektverha¨ltnisses der Partikel und der Temperatur und keinen Zusammenhang zwischen
dem Aspektverha¨ltnis und der Teilchengro¨ße.
Aufgrund versta¨rkter Aggregation ist zu beobachten, dass bei zunehmenden Temperaturen
im Bereich zwischen -19◦ C und -9◦ C auch die Rauigkeit zunehmen kann (Abb. 4.22, rechts).
Ein a¨hnlicher Zusammenhang wird spa¨ter anhand der Temperatur und des median volume
diameter thematisiert.
Abbildung 4.23: Beziehungen zwischen dem mittleren Durchmesser und der Rauigkeit (links) und dem
mittleren maximalen Durchmesser der Partikel und ihrer Rauigkeit (rechts).
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Wie schon vermutet, ist eine eindeutige Korrelation zwischen der Gro¨ße der Teilchen und
ihrer Rauigkeit zu erkennen (Abb. 4.23). Bei Regressionskoeffizienten von 0,99 zeigt sich,
dass bei zunehmenden Durchmessern auch die Rauigkeit zunimmt. Dies la¨sst die Vermutung
zu, dass kleinere Partikel, z.B. als Graupel, sehr regelma¨ßig sind. Je gro¨ßer sie werden,
desto komplexer werden die Aggregate. Fu¨r die Korrelation von Durchmesser und Rauigkeit
ergeben sich folgende Gleichungen:
RU = 0.09Dav + 1.1 (4.4)
RU = 0.06Dmaxav + 1.0 (4.5)
4.2.4.3 Die Temperatur
Zuna¨chst muss beru¨cksichtigt werden, dass es sich bei den verwendeten Temperaturen um die
am Messort Schneefernerhaus beobachteten Werte handelt. Diese entsprechen somit nicht
exakt den Temperaturen wa¨hrend des Teilchenwachstums in den Wolken. Durch die Ho¨he
des Messortes auf 2650 m u¨. NN befindet man sich jedoch ha¨ufig in der Wolkenschicht und
kann die Werte als ausreichende Na¨herung betrachten.
Abbildung 4.24: Beziehungen zwischen der Temperatur und dem median volume diameter (links) und der
Temperatur und dem mittleren maximalen Durchmesser (rechts); farbig gekennzeichnet sind die untersuchten
Tage: schwarz: 12. Februar 2009; gru¨n: 20. Februar 2009; blau: 19. Ma¨rz 2009; rot: 20. Ma¨rz 2009.
Im Temperaturbereich zwischen -19◦ C und -9◦ C bewegt sich D0 zwischen 0,5 mm und
5,5 mm. Dabei weitet sich der Bereich von D0 mit zunehmender Temperatur auf. Wenn er
bei -19◦ C noch zwischen 0,5 mm und 1,5 mm liegt, kann er nach stetigem Aufweiten der
Verteilung ab ca. -12◦ C Werte zwischen 0,5 mm und 5,5 mm annehmen (Abb. 4.24, links).
Es gibt bereits etliche Beobachtungen u¨ber Teilchenwachstum aufgrund versta¨rkter Aggre-
gation verursacht durch zunehmende “Klebrigkeit” der Partikel oberhalb von -4◦ C (Hosler
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et al., 1957), oberhalb von -5◦ C (Hobbs et al., 1974), bzw. oberhalb von -7◦ C (Brandes
et al., 2007). Hosler and Hallgren (1960) postulierten ein lokales Maximum der Aggregation
bei -11◦ C bis -12◦ C, verursacht durch die A¨nderung der dominierenden Teilchenform von
Platten und Dendriten unterhalb von etwa -12◦ C auf Sa¨ulen und Nadeln oberhalb von etwa
-12◦ C (Abb. 4.25). Auch Hobbs et al. (1974) fanden den zusa¨tzlichen dendritischen Wachs-
tumsbereich im Bereich zwischen -17◦ C und -12◦ C. Sie stellten die These auf, dass die
Gro¨ße der Aggregate unterhalb von 0◦ C generell mit abnehmender Temperatur abnehme.
In der dendritischen Wachstumsregion zwischen -17◦ C und -12◦ C ginge die Tendenz jedoch
aufgrund der fu¨r die Aggregation fo¨rderlichen komplexen Form der Dendriten hin zur For-
mung gro¨ßerer Aggregate.
Abbildung 4.25: Verschiedene Formen von Schneeflocken in Abha¨ngigkeit von der Temperatur nach Libbrecht
(2005).
Die in dieser Arbeit verwendeten Datensa¨tze liegen allesamt im Bereich zwischen -19◦ C und
-9◦ C, weshalb keine Aussage u¨ber Aggregation in der Na¨he der Null-Grad-Grenze getroffen
werden kann. Der weitaus weniger untersuchte sekunda¨re Wachstumsbereich bei Temperatu-
ren zwischen -17◦ C und -12◦ C kann jedoch besta¨tigt werden. So zeigt Abb. 4.24 (links) das
maximal erreichte D0 bei einer Temperatur von -12,4
◦ C. Auch die Korrelation des mittleren
maximalen Durchmessers und der Temperatur (Abb. 4.24, rechts) besta¨tigt mit zunehmen-
den maximalen Durchmessern zwischen -19◦ C und -12◦ C den gefundenen dendritischen
Wachstumsbereich.
In die nun folgenden Analysen von Zusammenha¨ngen von Gro¨ßenparametern und der Tem-
peratur fließen Werte zu allen beobachteten Schneefallraten mit ein, wobei ein Großteil der
Daten bei Schneefallraten kleiner als 2 mm
h
beobachtet wurde.
U¨ber die genaue Abha¨ngigkeit des Konzentrations-Abschnittsparameters N0 von der Tem-
peratur herrscht keine Einigkeit. Im untersuchten Fall nahm N0 im Temperaturbereich zwi-
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Abbildung 4.26: Beziehungen zwischen der Temperatur und dem exponentiellen Konzentrations-
Abschnittsparameter N0 (links) und der Temperatur und der Steigung Λ des exponentiellen Modells (rechts);
farbig gekennzeichnet sind wieder die untersuchten Tage: schwarz: 12. Februar 2009; gru¨n: 20. Februar
2009; blau: 19. Ma¨rz 2009; rot: 20. Ma¨rz 2009.
schen -19◦ C und -9◦ C von etwa 105 mm−1m−3 auf ca. 102 mm−1m−3 ab (Abb. 4.26, links).
Trotz Streuung u¨ber zum Teil mehrere Gro¨ßenordnungen kann in diesem Temperaturbereich
durchaus eine Systematik erkannt werden:
N0 = 6.75exp(−0.4522T ) (4.6)
In fru¨heren Arbeiten wird ein klarer Zusammenhang zwischen der Temperatur und N0 oft
angezweifelt. So wird festgestellt, dass N0 mit zunehmender Temperatur systematisch ab-
nimmt, jedoch ohne strenge Abha¨ngigkeit (Heymsfield et al., 2002), oder dass N0 eine weni-
ger systematische Funktion der Temperatur ist und offenkundig geographisch lokal variiert
(Ryan, 2000). Fru¨her gefundene Parametrisierungen dieses Zusammenhangs (Houze et al.,
1979; Field et al., 2004; Brandes et al., 2007), die in Abb. 4.26 (links) mit abgebildet sind,
zeigen deutlich flachere Verla¨ufe wie die hier gefundene Parametrisierung. Maßgeblich fu¨r
die verschiedenartigen Ansichten der Abha¨ngigkeit von N0 von der Temperatur und die
unterschiedlichen Parametrisierungen sind wohl die unterschiedlichen Temperaturbereiche.
So bezog sich die Arbeit von Houze et al. (1979) auf Temperaturen zwischen -42◦ C und
+6◦ C, die Untersuchung von Field et al. (2004) auf Werte zwischen -55◦ C und +5◦ C und
die Arbeit von Brandes et al. (2007) auf Messwerte zwischen -17◦ C und -14◦ C und zwi-
schen -8◦ C und 0◦ C. Field et al. (2004) postulierten, dass die Temperaturabha¨ngigkeit der
Eisteilchen-Anzahlkonzentration u¨ber große Temperatur-Skalen inkorrekt sein ko¨nnte. Dies
liegt anhand der hier getroffenen Vergleiche nahe und ha¨ngt vermutlich auch mit den un-
terschiedlichen Wachstumsregimen bei verschiedenen Temperaturen, wie dem dendritischen
Wachstumsbereich zwischen -17◦ C und -12◦ C, zusammen.
Abb. 4.27 zeigt die Beziehungen zwischen Temperatur und N0 bzw. Λ von Brandes et al.
(2007). Es ist auffa¨llig, dass die Parametrisierung wesentlich von den Werten zwischen -5◦ C
und 0◦ C beeinflusst wird, wohingegen Werte aus dem zweiten Wachstumsbereich zwischen
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-14◦ C und -9◦ C fehlen. Es erscheint also sinnvoll, die Parametrisierung des Zusammen-
hangs zwischen N0 und der Temperatur auf verschiedene Temperaturbereiche aufzuteilen.
Gleichung 4.6 ist folglich nur eine sinnvolle Parametrisierung im Temperaturbereich zwischen
-19◦ C und -9◦ C.
Abbildung 4.27: Konzentrations- und Steigungsparameter aufgetragen gegen die Temperatur aus Brandes
et al. (2007); die dicke Linie ist die Parametrisierung von Brandes et al. (2007), die du¨nne Linie nach Houze
et al. (1979); beide Parametrisierungen sind auch in Abb. 4.25 (links) zu sehen.
Mit der Beziehung zwischen Λexp und der Temperatur verha¨lt es sich a¨hnlich. Abb. 4.26
(rechts) zeigt im abgebildeten Temperaturbereich Werte von Λexp zwischen 0, 7 mm
−1 und
6 mm−1. Hierbei sind mit zunehmender Temperatur systematisch abnehmende Werte von
Λexp zu beobachten:
Λexp = 0.54exp(−0.0934T ) (4.7)
Fru¨her gefundene Beziehungen (Ryan, 2000; Heymsfield et al., 2002; Brandes et al., 2007)
sind aus den bei den Betrachtungen von N0 und der Temperatur angegebenen Gru¨nden einer
anderen Temperaturspanne flacher. Die Parametrisierung in Gleichung 4.7 ist also nur fu¨r
den Temperaturbereich zwischen -19◦ C und -9◦ C anzuwenden.
Heymsfield et al. (2002) fanden fu¨r Temperaturen kleiner als -15◦ C einen unteren Grenzwert
von Λ bei 2 mm−1 und eine Abnahme von Λ auf ca. 1, 2 mm−1 bis -5◦ C. Wa¨hrend Lo and
Passarelli (1982) eine untere Grenze von Λ aufgrund des Aufbrechens der Teilchen ab einer
bestimmten Gro¨ße bei ca. 1 mm−1 forderten, fanden Mitchell and Heymsfield (2005) einen
unteren Grenzwert von Λ bei etwa 0, 8 mm−1 aufgrund einschneidender Verlangsamung der
Aggregation ab einer bestimmten Gro¨ße. Mit nur wenigen Werten unter 2 mm−1 bei Tempe-
raturen kleiner als -15◦ C und ca. 0, 7 mm−1 als unterer Schwelle ko¨nnen diese Grenzwerte
besta¨tigt werden.
Abb. 4.28 zeigt nun die Beziehungen zwischen der Temperatur und N0 (links) bzw. der
Temperatur und Λ (rechts) aus dem Gamma-Fit. Mit Werten zwischen 2 ∗ 101 mm−µ−1m−3
und 2 ∗ 105 mm−µ−1m−3 kann man beinahe u¨ber den kompletten beru¨cksichtigten Tempe-
raturbereich starke Streuung von N0Γ erkennen. Dass die Streuung hier noch sta¨rker ist als
im exponentiellen Modell liegt daran, dass mit dem Kru¨mmungsfaktor µ ein weiterer Pa-
rameter hinzugekommen ist. Nichtsdestoweniger scheint N0Γ tendenziell mit abnehmender
Temperatur in diesem Bereich leicht zuzunehmen, auch wenn Ryan (2000) und Heymsfield
et al. (2002) feststellten, dass N0Γ nicht systematisch von der Temperatur abha¨nge.
Auch ΛΓ ist im untersuchten Temperaturbereich zwischen -19
◦ C und -9◦ C mit Werten
zwischen 0, 3 mm−1 und 7 mm−1 deutlich sta¨rker gestreut als Λexp. Dennoch scheint eine
Tendenz zu abnehmendem ΛΓ mit zunehmender Temperatur erkennbar:
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Abbildung 4.28: Beziehungen zwischen der Temperatur und N0 aus dem Gamma-Fit (links) und der Tempe-
ratur und der Steigung Λ des Gamma-Modells (rechts); farbig gekennzeichnet sind wieder die untersuchten
Tage: schwarz: 12. Februar 2009; gru¨n: 20. Februar 2009; blau: 19. Ma¨rz 2009; rot: 20. Ma¨rz 2009.
ΛΓ = 0.68exp(−0.0613T ) (4.8)
Der ebenfalls abgebildete Fit von Heymsfield et al. (2002) liegt allgemein bei etwas ho¨heren
Werten fu¨r negative Temperaturen und entfernt sich bei niedrigeren Temperaturen. Grund
hierfu¨r ist wieder, dass Heymsfield et al. (2002) auch den Temperaturbereich von -50◦ C bis
-20◦ C erfasst haben, welcher tendenziell zu ho¨heren Werten von ΛΓ fu¨hrt.
4.2.4.4 Die Schneefallrate
Nun sollen Zusammenha¨nge zwischen der Schneefallrate und den Gro¨ßenparametern der ex-
ponentiellen Verteilung und der Gamma-Verteilung u¨berpru¨ft werden.
In Abb. 4.29 ist jeweils die Schneefallrate gegen N0 aufgetragen. Hierbei sind die einzelnen
Schneefalltage in verschiedenen Farben gekennzeichnet und jeweils mit einem gleichfarbigen
Geradenfit versehen. Beide Plots zeigen fu¨r jedes Schneeereignis zunehmende Konzentrations-
Abschnitts- bzw. Anzahlkonzentrations-Parameter mit zunehmender Schneefallrate (Tab. 4.2).
Es ist zu beobachten, dass die Gamma-Verteilung fu¨r verschiedenartige Schneeereignisse au-
genscheinlich universeller ist. So ergibt sich fu¨r das Gamma-Modell trotz hoher Streuung
fu¨r die Messwerte der einzelnen Tage eine deutlich einheitlichere Geradenschar, als das fu¨r
die exponentielle Verteilung der Fall ist.
Die Schnittpunkte der Geraden mit der Ordinate liegen fu¨r N0Γ im Mittel etwas niedriger
fu¨r als N0exp und weisen eine ho¨here Steigung auf. Fu¨r Schneefallraten zwischen 0,03
mm
h
und 12 mm
h
bewegt sich N0exp zwischen 6, 5 ∗ 101 m−3mm−1 und 8, 5 ∗ 104 m−3mm−1 und
N0Γ zwischen Werten von 1, 7 ∗ 101 m−3mm−1−µ und 1, 5 ∗ 106 m−3mm−1−µ.
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Abbildung 4.29: Beziehungen zwischen der Schneefallrate und N0 aus dem exponentiellen Fit (links) und
der Schneefallrate und N0 aus dem Gamma-Fit (rechts); farbig gekennzeichnet sind wieder die verschiedenen
Schneeevents: schwarz: 12. Februar 2009; gru¨n: 20. Februar 2009; blau: 19. Ma¨rz 2009; rot: 20. Ma¨rz
2009.
Tabelle 4.2: U¨bersicht u¨ber die Parametrisierungen der Zusammenha¨nge zwischen der Schneefallrate und
N0.
Datum Exponentielle Verteilung Gamma-Verteilung
12. Februar 2009 ln(N0) = 0.43ln(S) + 9.61 ln(N0) = 0.84ln(S) + 7.86
20. Februar 2009 ln(N0) = 1.20ln(S) + 7.94 ln(N0) = 1.42ln(S) + 7.81
19. Ma¨rz 2009 ln(N0) = 0.41ln(S) + 6.95 ln(N0) = 0.77ln(S) + 7.41
20. Ma¨rz 2009 ln(N0) = 0.76ln(S) + 8.26 ln(N0) = 1.19ln(S) + 8.15
Alle Ereignisse ln(N0) = 0.87ln(S) + 8.33 ln(N0) = 1.04ln(S) + 7.79
Zum besseren Vergleich mit Ergebnissen von Brandes et al. (2007) sind die Zusammenha¨nge
aus Abb. 4.29 in Abb. 4.30 noch einmal semilogarithmisch dargestellt, wobei Messwerte
mit Temperaturen unter -15◦ C blau, Messwerte mit Temperaturen u¨ber -15◦ C rot und
Messwerte, zu denen keine Temperatur bekannt ist, grau abgebildet sind. Es ist eindeutig
zu erkennen, dass die beiden Kurven einen unterschiedlichen Verlauf haben, wobei in beiden
Arbeiten das Gros der Messwerte bei kleinen Schneefallraten zu finden ist und der Verlauf
der Kurve hin zu gro¨ßeren Schneefallraten nur von sehr wenigen Messwerten gestu¨tzt wird.
Die Anpassung von Brandes et al. (2007) resultiert aus deutlich mehr sehr hohen Werten
fu¨r N0 fu¨r kleine Schneefallraten (S < 2
mm
h
), welche in dieser Arbeit fast komplett feh-
len. Dies la¨sst die Vermutung zu, dass die Ergebnisse stark von der Auswahl der Beispiele
und deren meteorologischen Bedingungen abha¨ngig sind. Anzufu¨hren wa¨ren hier wieder
verschiedene Temperaturbereiche. Die Temperaturen liegen in den Untersuchungen dieser
Arbeit ziemlich gleichma¨ßig verteilt zwischen -19◦ C und -9◦ C, wohingegen 80 % der Werte
bei Brandes et al. (2007) bei Temperaturen gro¨ßer als -5◦ C gemessen wurden. Ein Punkt,
der hier wohl auch erheblichen Einfluss hat, ist die Einschra¨nkung des Gro¨ßenbereichs der
Partikel durch Abschneiden der Verteilungen fu¨r kleine Durchmesser. In dieser Arbeit wur-
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Abbildung 4.30: Beziehungen zwischen der Schneefallrate und N0 aus dem exponentiellen Fit (links) und der
Schneefallrate und N0 aus dem Gamma-Fit (rechts); zu beachten ist, dass nur die Ordinate logarithmisch
ist; farbig gekennzeichnet sind verschiedene Temperaturbereiche: blau: T < -15◦ C; rot: T > -15◦ C; grau:
keine Temperaturangabe; die durchgezogene Linie ist die Anpassung an die Messwerte, die gestrichelte Linie
eine Parametrisierung von Brandes et al. (2007).
den nur Teilchen verwendet deren volumen-a¨quivalenter Durchmesser gro¨ßer als 0,5 mm ist.
Diese untere Grenze wurde gewa¨hlt, um zum Einen der beschra¨nkten Auflo¨sung des 2DVD
(ca. 0,2 mm) gerecht zu werden, zum Anderen um Verfa¨lschungen durch Wind, welche bei
kleinen Teilchen noch deutlich gro¨ßer sind, als bei großen Teilchen, zu verkleinern.
Brandes et al. (2007) schneiden die Verteilungen erst bei einer unteren Grenze von 0,1 mm
ab, was bei den Windverha¨ltnissen auf der Zugspitze nur wenig sinnvoll wa¨re. Diese kleinen
Durchmesser haben starken Einfluss auf die Werte von N0. So fu¨hren diese hohen Konzentra-
tionen fu¨r kleine Durchmesser ha¨ufig zu ho¨heren Werten fu¨r N0exp . Aufgrund der Mo¨glichkeit
zur Kru¨mmung ist dieser Effekt bei der Gamma-Verteilung noch sta¨rker zu erkennen als bei
der exponentiellen Verteilung, was die sta¨rkere Aufwo¨lbung der Kurve von Brandes et al.
(2007) fu¨r N0Γ nach oben erkla¨rt.
4.2.4.5 Die vertikal integrierte Reflektivita¨t
Da gerade sehr große Partikel erheblichen Einfluss auf die Radar-Reflektivita¨t haben, ist
es interessant, den Zusammenhang zwischen der vertikal integrierten Reflektivita¨t und dem
mittleren maximalen Durchmesser der Teilchen zu untersuchen (Abb. 4.31, links). Im Gegen-
satz zur Korrelation zwischen der Wolkendicke und dem mittleren maximalen Durchmesser
der Partikel (Kapitel 4.2.3) la¨sst sich hier ein Zusammenhang ableiten. Je gro¨ßer die mittlere
maximale Dimension der Teilchen ist, desto gro¨ßer ist auch die vertikal integrierte Reflekti-
vita¨t:
Zint = 25.7ln(D) + 4.2 (4.9)
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Abbildung 4.31: Beziehungen zwischen dem maximalen Durchmesser und der vertikal integrierten Reflekti-
vita¨t (links) und der Schneefallrate und der vertikal integrierten Reflektivita¨t (rechts); zu beachten ist jeweils
die logarithmische Abszisse.
Vergleichbare Studien zu diesem Zusammenhang konnten nicht gefunden werden.
Eine a¨hnliche Korrelation kann zwischen der Schneefallrate und der vertikal integrierten
Reflektivita¨t gefunden werden. So geht eine zunehmende Schneefallrate mit zunehmender
vertikal integrierter Reflektivita¨t einher:
Zint = 3.13ln(S) + 24 (4.10)
Diese Abha¨ngigkeit (Abb. 4.31, rechts) ist jedoch nicht so stark wie die Verknu¨pfung des mitt-
leren maximalen Durchmessers und der vertikal integrierten Reflektivita¨t (Abb. 4.31, links).
Dies ko¨nnte daran liegen, dass die Reflektivita¨t gerade von den gro¨ßten Teilchen stark be-
einflusst wird, diese jedoch aufgrund abnehmender Dichte mit zunehmender Partikel-Gro¨ße
nicht den gro¨ßten Einfluss auf die Schneefallrate haben. Fu¨r die Schneefallrate ist vor allem
die Anzahlkonzentration ausschlaggebend.
Die relativ große Streuung in den beiden Plots ist wohl auch den unterschiedlichen Messor-
ten geschuldet. So entstammen die Daten der Schneefallrate und des mittleren maximalen
Durchmessers den in-situ-Messungen mit dem 2DVD und die Daten der vertikal integrierten
Reflektivita¨t den Fernerkundungs-Messungen mit dem Wolkenradar. Es ist also davon aus-
zugehen, dass die Daten des Wolkenradars sowohl einen zeitlichen, als auch einen o¨rtlichen
Versatz zu den Daten des Distrometers aufweisen, da die Partikel mit den gemessenen Re-
flektivita¨ten erst einige Zeit spa¨ter und durch Windversatz wohl auch etwas lokal verschoben
am Boden ankommen. Jedoch brachte eine zeitliche Verschiebung der 2DVD-Daten keine
Verbesserung der Ergebnisse. Eine o¨rtliche Verschiebung war nachtra¨glich nicht mo¨glich.
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Kapitel 5
Ausgewa¨hlte Parametrisierungen
In diesem Kapitel sollen mo¨gliche Parametrisierungen anhand des exponentiellen Modells
gezeigt werden. Diese ko¨nnen fu¨r die Repra¨sentation der Mikrophysik in numerischen Model-
len und fu¨r Streurechnungen in Radar-Simulations-Algorithmen verwendet werden. Hierfu¨r
werden gefundene Zusammenha¨nge zwischen den Gro¨ßenparametern der exponentiellen Ver-
teilung und der Schneefallrate bzw. der Temperatur verwendet.
5.1 Parametrisierung anhand der Schneefallrate
Abbildung 5.1: Beziehungen zwischen der Schneefallrate und dem Steigungsparameter Λ (links) und dem
Steigungsparameter Λ und dem Anzahl-Konzentrations-Parameter N0 (rechts) aus dem exponentiellen Mo-
dell.
In Kapitel 4.2.4.4 wurde der Zusammenhang zwischen der Schneefallrate S und dem Konzentrations-
Abschnittsparameter N0 diskutiert. Aus Tabelle 4.2 ist bekannt:
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ln(N0) = 0.87ln(S) + 8.33 (5.1)
Da zwischen der Schneefallrate und dem Steigungsparameter Λ kein eindeutiger Zusammen-
hang gefunden werden kann (Abb. 5.1, links), muss dieser alternativ abgeleitet werden.
In Abbildung 5.1 (rechts) ist Λ logarithmisch gegen N0 aufgetragen. Hier kann ein eindeu-
tiger Zusammenhang von zunehmendem N0 mit gro¨ßer werdendem Λ gefunden werden.
ln(N0) = 2.36ln(Λ) + 6.28 (5.2)
Mithilfe von Gleichung 5.2 und des Zusammenhangs von S und N0 (Gl. 5.1) kann die
Abha¨ngigkeit von Λ und S berechnet werden.
2.36ln(Λ) + 6.28 = 0.87ln(S) + 8.33 (5.3)
⇒ ln(Λ) = 0.37ln(S) + 0.87 (5.4)
Nun ko¨nnen also die Parameter der exponentiellen Gro¨ßenverteilung fu¨r verschiedene Schnee-
fallraten bestimmt und die exponentiellen Verteilungen so parametrisiert werden. Diese
Parametrisierung gilt fu¨r den verwendeten Temperaturbereich zwischen -19◦ C und -9◦ C.
Abbildung 5.2: Parametrisierungen exponentieller Gro¨ßenverteilungen in Abha¨ngigkeit von verschiedenen
Schneefallraten.
Die Parametrisierungen in Abbildung 5.2 zeigen, dass kleine Schneefallraten zu flacheren
Verteilungen mit relativ niedrigen Werten von N0 und Λ fu¨hren und zunehmende Schneefall-
raten in steiler werdenden Verteilungen mit kleineren Durchmessern aber ho¨heren Anzahl-
konzentrationen resultieren. Das mag auf den ersten Blick u¨berraschend sein, da man bei
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großen Flocken intuitiv hohe Schneefallraten erwarten ko¨nnte. Jedoch muss beru¨cksichtigt
werden, dass die Dichte von Schneeflocken mit zunehmender Partikelgro¨ße abnimmt und die
Schneefallrate nicht das Volumen der Schneeflocken wiedergibt, sondern das Flu¨ssig-A¨quiva-
lent. Beru¨cksichtigt man all dies, ist einleuchtend, dass hohe Konzentrationen relativ kleiner
Teilchen wesentlich ho¨here Schneefallraten verursachen, als kleinere Konzentrationen relativ
großer Teilchen.
Sekhon and Srivastava (1970) verwendeten fu¨r ihre Parametrisierung den Durchmesser der
eingeschmolzenen Schneeflocken:
N0 = 2500S
−0.94 [mm−1m−3] (5.5)
Λ = 2.29S−0.45 [mm−1] (5.6)
Abbildung 5.3: Parametrisierungen exponentieller Gro¨ßenverteilungen in Abha¨ngigkeit von verschiedenen
Schneefallraten nach Sekhon and Srivastava (1970).
Aufgrund des nun anders definierten Durchmessers, na¨mlich als Durchmesser der Wasser-
tropfen resultierend aus den geschmolzenen Schneeflocken, liefern bei Sekhon and Srivastava
(1970) gro¨ßere Tropfenvolumina erhebliche Beitra¨ge zur Schneefallrate. Dies erkla¨rt den ge-
nau entgegengesetzten Trend von flacheren Verteilungen mit gro¨ßeren Durchmessern fu¨r hohe
Schneefallraten (Abb. 5.3). Eine einfache Berechnung des Durchmessers der geschmolzenen
Schneeflocken aus dem volumen-a¨quivalenten Durchmesser fu¨r eine bessere Vergleichbarkeit
war nicht mo¨glich, da die Dichte nicht gemessen wurde.
Entscheidend fu¨r die Betrachtung und vor allem fu¨r die Vergleichbarkeit verschiedener Ar-
beiten u¨ber Schnee ist also eine genaue Beachtung des verwendeten Durchmessers.
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5.2 Parametrisierung anhand der Temperatur
Die Zusammenha¨nge zwischen der Temperatur und den Gro¨ßenparametern der exponenti-
ellen Verteilung wurden in Kapitel 4.2.4.3 diskutiert. Anhand der Gleichungen 4.6 und 4.7
kann die exponentielle Gro¨ßenverteilung in Abha¨ngigkeit von der Temperatur parametrisiert
werden (Abb. 5.4). In diese Parametrisierung fließen alle Schneefallraten mit ein, wobei der
Großteil kleiner als 2 mm
h
war.
Abbildung 5.4: Parametrisierungen exponentieller Gro¨ßenverteilungen in Abha¨ngigkeit von verschiedenen
Temperaturen.
Die Parametrisierungen zeigen, dass fu¨r die hier verwendeten Schneefallraten ho¨here Tempe-
raturen zu flacheren Verteilungen und der Tendenz zu gro¨ßeren Teilchen fu¨hren. Aufgrund
von zunehmender Aggregation mit ansteigenden Temperaturen und des zusa¨tzlichen dendri-
tischen Wachstumsbereiches besta¨tigt dies die Erwartungen.
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Kapitel 6
Zusammenfassung und Ausblick
Schnee ist sehr komplex und tritt in vielen verschiedenen Formen auf. So variieren die
Formen in Abha¨ngigkeit von der Temperatur zwischen Sa¨ulen, Pla¨ttchen, Dendriten und
Nadeln, wobei diese den Boden nur selten so erreichen, sondern meist in noch komplexeren
Aggregaten ankommen. Diese Komplexita¨t der Schneeflocken fu¨hrt zu etlichen Problemen.
Die Wechselwirkung dieser Partikel mit Strahlung ist sehr diffizil, was zu erheblichen Schwie-
rigkeiten in der Fernerkundung fu¨hrt.
Des Weiteren gibt es keine eindeutige Definition fu¨r den Durchmesser von Schneeflocken. In
dieser Arbeit wurde meist ein sogenannter volumen-a¨quivalenter Durchmesser (auch equi-
volumetric diameter) verwendet. Oftmals wird aber auch die maximale Ausdehnung der
Partikel, der maximale Durchmesser einer umfassenden Ellipse, der Durchmesser des um-
fassenden Kreises oder auch der Durchmesser der eingeschmolzenen Schneeflocke verwendet.
Dies stellt ein erhebliches Problem vor allem fu¨r die Vergleichbarkeit von Ergebnissen ver-
schiedener Arbeiten dar.
Das 2D-Video-Distrometer, welches einem Großteil der verwendeten Daten zugrunde liegt,
ist fu¨r die Beschreibung der Mikrophysik von Schnee gut geeignet, da es ein ausreichend auf-
gelo¨stes zweidimensionales Bild einer jeden Schneeflocke liefert. Sehr wichtig fu¨r die Qualita¨t
der Daten ist allerdings, gute Auswahlkriterien festzulegen, weil die fu¨r Regen konzipierte
Matching-Routine fu¨r die Zuordnung der beiden Kamera-Bilder fu¨r Schnee bisweilen versagt
und nicht selten zu Mis-Matching fu¨hrt.
Das Parsivel ist fu¨r Schnee hingegen weniger geeignet, da es jedes Teilchen als Kugel appro-
ximiert. Dies stellt fu¨r Regen eine gute Na¨herung dar, fu¨r Schnee jedoch nicht. Vor allem
fu¨r die Bestimmung der Fallgeschwindigkeit von gefrorenen Hydrometeoren stellt diese Ap-
proximation ein großes Problem dar (Rustemeier, 2008).
Zur Beschreibung der Partikel-Gro¨ßenverteilungen von Schnee wurden zwei verschiedene
Modelle angewendet, das exponentielle Modell und das Gamma-Modell. Hier stellt das ein-
fachere, zweiparametrige exponentielle Modell eine ausreichend gute Na¨herung dar, sofern
der Mittelungszeitraum gro¨ßer als ca. 5 Minuten ist bzw. die Teilchenzahl u¨ber 1000 Partikel
liegt. Das Gamma-Modell kann fu¨r bestimmte Bedingungen ein besseres Ergebnis liefern,
ist aber aufgrund eines dritten Parameters, des Kru¨mmungsparameters µ, auch komplexer.
Da die Werte von µ bei der Gamma-Verteilung meist nahe bei Null liegen (Abb. 4.19), ist
das exponentielle Modell fu¨r Schnee wohl ausreichend.
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Zwischen den untersuchten Formparametern fu¨r Schnee, der Rauigkeit und dem Aspekt-
verha¨ltnis, konnte kein eindeutiger Zusammenhang gefunden werden. Jedoch ko¨nnen leichte
Temperaturabha¨ngigkeiten dieser beiden Parameter festgestellt werden. Schneeflocken nei-
gen zu niedrigeren Aspektverha¨ltnissen bei zunehmenden Temperaturen. Im untersuchten
Temperaturbereich zwischen -19◦ C und -9◦ C werden die Partikel also mit zunehmenden
Temperaturen unregelma¨ßiger. Dies deckt sich mit Ergebnissen von Korolev and Isaac
(2003). Im gleichen Temperaturbereich ko¨nnen die Rauigkeiten der Teilchen mit anstei-
gender Temperatur gro¨ßer werden, mu¨ssen aber nicht.
Ein intuitiv zu erwartender einfacher Zusammenhang zwischen der Ma¨chtigkeit einer Wol-
kenschicht und den mittleren maximalen Durchmessern der Schneeflocken besteht so nicht.
Vielmehr spielen wohl weitere Faktoren wie die Temperatur, die Feuchte oder Vertikalbewe-
gungen eine entscheidende Rolle.
Im Temperaturbereich zwischen -17◦ C und -12◦ C wurde ein Wachstumsbereich fu¨r Schnee-
flocken gefunden, der nicht auf zunehmender Klebrigkeit der Teilchen basiert. Vielmehr ist
die Aggregation in diesem Bereich darauf zuru¨ckzufu¨hren, dass hier der Anteil an Dendriten
zunimmt und diese deutlich sta¨rker dazu neigen, sich zu verhaken als andere Partikelformen.
Dieser dendritische Wachstumsbereich konnte sowohl aus zunehmenden mittleren maxima-
len Durchmessern, als auch aus zunehmendem median volume diameter mit ansteigender
Temperatur abgeleitet werden und steht in guter U¨bereinstimmung mit Ergebnissen von
Hobbs et al. (1974). Aufgrund dieser verschiedenen Aggregations- und Wachstumsbereiche
ist, wie auch schon in der Hypothese von Field et al. (2004) gefordert, eine Parametrisierung
von Gro¨ßenverteilungen u¨ber große Temperaturbereiche nicht unproblematisch. Womo¨glich
wu¨rden Modell-Parametrisierungen bessere Ergebnisse liefern, wenn man sie mit Ru¨cksicht
auf die einzelnen Wachstumsbereiche auf kleinere Temperaturintervalle aufteilen wu¨rde.
Zwischen -19◦ C und -9◦ C zeigen die Parametrisierungen der Partikel-Gro¨ßenverteilungen
in Abha¨ngigkeit von der Temperatur flachere Verteilungen mit geringeren Teilchenkonzen-
trationen und gro¨ßeren Partikeln fu¨r ho¨here Temperaturen.
Im Gegensatz zu einigen anderen Arbeiten (z.B. Brandes et al., 2007) wurden in den hier
untersuchten Fa¨llen gro¨ßer werdende Anzahlkonzentrations- und Konzentrations-Abschnitts-
Parameter N0 bei zunehmenden Schneefallraten gefunden. Da die Ergebnisse dieses Zusam-
menhangs meist sehr stark von Messwerten bei kleinen Schneefallraten abha¨ngig sind (siehe
Abb. 4.30) und von nur sehr wenigen Werten bei hohen Schneefallraten gestu¨tzt werden,
ist dieser Zusammenhang jedoch mit Vorsicht zu betrachten. Nimmt die Schneefallrate zu,
liegt dies meist an gro¨ßer werdenden Anzahlkonzentrationen und nur selten an gro¨ßer wer-
denden Teilchen. Dies ist dadurch bedingt, dass die Schneefallrate nicht auf das Volumen
der Schneeflocken, sondern auf das Flu¨ssigwasser-A¨quivalent bezogen ist und die Dichte von
Schneeflocken mit zunehmender Gro¨ße abnimmt.
Die exakte Dichte von Schneeflocken ist jedoch von vielen Faktoren abha¨ngig (z.B. Riming)
und stellt einen großen Unsicherheitsfaktor dar. Sie kann nur na¨herungsweise in Abha¨ngig-
keit vom Partikel-Durchmesser bestimmt werden. In dieser Arbeit wurde hierfu¨r die Na¨he-
rung von Brandes et al. (2007) verwendet.
Parametrisierungen von Partikel-Gro¨ßenverteilungen in Abha¨ngigkeit von der Schneefallrate
fu¨hren zu steileren Verteilungen mit ho¨heren Konzentrationen kleinerer Teilchen fu¨r ho¨here
Schneefallraten.
Die in dieser Arbeit gefundenen Zusammenha¨nge einzelner Parameter ko¨nnen in Radar-
simulatoren eingebaut werden und einen Beitrag zu besserem Versta¨ndnis und ausgereifterer
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Interpretation von Ergebnissen von Radarsystemen leisten. In der Numerischen Wettervor-
hersage und in Klimamodellen mu¨ssen viele physikalische Prozesse beru¨cksichtigt werden, die
sehr kleinskalig sind und von den Modellen nicht explizit aufgelo¨st werden ko¨nnen. Hierzu
za¨hlt beispielsweise Turbulenz in der Luft oder eben die Bildung von Regentropfen oder
Eiskristallen. Fu¨r die Beschreibung des Einflusses dieser kleinskaligen Prozesse auf die groß-
skaligen Abla¨ufe mu¨ssen deshalb na¨herungsweise Parametrisierungen gefunden werden. Da
gerade Parametrisierungen fu¨r die Mikrophysik von Schnee und Eis noch sehr unbefriedigend
sind, ko¨nnen die in dieser Arbeit gefundenen Zusammenha¨nge hier zu einer Verbesserung
beitragen.
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